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Gracias a la red sismológica implementada durante 2010-14 por la Red Nacional 
de Vigilancia Volcánica (RNVV), fue posible localizar la actividad sísmica 
relacionada con un proceso eruptivo riolítico, definiendo un nuevo modelo de 
velocidad local, mejorando las ubicaciones hipocentrales, las que ayudaron a 
entender el desarrollo espacio-temporal de la actividad volcánica, logrando 
identificar la participación de dos estructuras principales en la intrusión y posterior 
erupción. Las relocalizaciones de los sismos muestran una migración desde una 
zona profunda bajo la Caldera Cordillera Nevada (CCN), a través del Cordón 
Caulle, hacia zonas más someras (vent 2011), localizado 11 km al este de la 
CCN, siendo consistente con una migración lateral del magma en forma de 
dique/intrusivo planar desde un reservorio principal profundo, avanzando a través 
de una zona de tránsito hasta intruir finalmente en una zona más heterogénea, 
conformada por el cruce entre el graben de rumbo NW-SE y la Zona de Falla 
Liquiñe Ofqui (ZFLO). Debido a la gran cantidad de actividad sísmica registrada 
durante la crisis volcánica, se logró realizar una tomografía sísmica, la que ayudó 
a comprender de mejor manera la localización de las estructuras principales 
presentes bajo el Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (CVPCC). Los 
resultados de éste análisis apoyan la existencia de una cámara magmática 
profunda ubicada bajo la Caldera Cordillera Nevada (4-7 km), una zona profunda 
de tránsito de magmas ubicada bajo el Cordón Caulle (2.5-6 km), y finalmente una 
zona hidrotermal ubicada en la parte más somera del sistema fisural, la que posee 
3 km de espesor. Finalmente, cabe destacar que parte de la estructura propuesta 
perteneciente a una rama de la ZFLO, podría estar controlando un segundo 
reservorio magmático y/o un sistema hidrotermal menor, limitando al complejo 
volcánico en dos secciones principales, una con un volcanismo activo e histórico 
(Caldera Cordillera Nevada y Cordón Caulle) y otra sección con escasa actividad 
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I. Introducción 
Las erupciones volcánicas silícicas son uno de los peligros naturales más 
devastadores ya que se asocian comúnmente con la evacuación explosiva y 
violenta del magma rico en volátiles. Las erupciones explosivas con alto 
contenido de sílice son relativamente infrecuentes pero están asociadas con 
algunos de los desastres naturales más grandes en la historia humana (por 
ejemplo, Vesuvius 79, Llopango 429, Unzen 1792, Tambora 2015, Krakatau 
1883, Mt Pelée 1902, Pinatubo 1991). Debido al extenso arco volcánico Chileno 
y su compleja evolución magmática, en la última década se han podido registrar 
dos de las tres erupciones riolíticas generadas en el último siglo (Novarupta-
Katmai 1912; Chaitén 2008 y Cordón Caulle 2011), otorgando una especial 
relevancia a esta última, debido a que ha sido la única erupción que ha podido 
ser registrada con una red geofísica, dando la posibilidad de poder estudiar y 
comprender el desarrollo de estas potenciales grandes erupciones. 
	
El Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (CVPCC) se encuentra en la 
zona del arco que tiene una orientación N10°E, está localizado 240 km al este 
del Trench Chile-Perú donde la Placa de Nazca es subductada bajo la Placa 
Sudamericana. El complejo volcánico se ubica 85 km al este de la ciudad de 
Osorno, en la Zona Volcánica Sur, entre los  33°-46°S (Stern, 2004) donde el 
ángulo de subducción es de 30° (Cahill y Isacks, 1992).  
 
El CVPCC tiene 24 km de largo y tiene una orientación N45°W (Lara et al., 
2004). Este complejo volcánico está compuesto, de noroeste a sureste, por la 
Caldera Cordillera Nevada (1799 m.s.n.m) que inicialmente fue un volcán de 
escudo que colapsó, el diámetro de la caldera es de 8.5 km con una apertura al 
sudeste donde se conecta con el graben que compone al Cordón Caulle, un 
sistema fisural de 9 km de largo y 4 km de ancho que presenta una orientación 
NW-SE. Dentro del Cordón Caulle se encuentran domos post-glaciares y fisuras 
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que componen las aberturas más recientes, éste sistema fisural se conecta al 
SE con el estratovolcán Puyehue (2236 m.s.n.m), que cubre un área de 160 
km2 y tiene un cráter de 2.4 km de diámetro; la evolución de los tipos de 
productos tanto del Cordón Caulle como del volcán Puyehue fue de andesítico-
basáltica a riolítica (Lara et al., 2006). 
 
Desde el punto de vista estructural, el rasgo más importante es la zona de falla 
Liquiñe Ofqui, la cual tiene aproximadamente 1000 km de longitud, siendo una 
zona de falla regional que cruza bajo el Volcán Puyehue (Lara et al., 2006). 
Adicionalmente la orientación de éste complejo volcánico puede estar 
determinada por la existencia de una falla pre-volcánica, donde Lara et al. 
(2006) sugieren que forma parte de la traza de la falla Río Iculpe, estructura que 
se extiende desde la Cordillera de la Costa hasta la Cordillera de los Andes, 
pero Rapela y Pankhurst (1992) proponen que puede ser la extensión más 
occidental de la Falla Gastre. Lara et al. (2004) plantean la existencia de una 
estructura de tipo graben en el Cordón Caulle que coincide con la traza de la 
falla Río Iculpe. Dicho graben es asimétrico y está definido por escarpes con 
dirección NW, donde se concentra el volcanismo fisural más reciente (Lara et 
al., 2006). Estos autores plantean la existencia de estructuras bajo el CVPCC, 
pero no han determinado el tipo de sismicidad que se genera en ellas, ni donde 
se localizan, es por esto que con este estudio se intentará definir las posibles 
reactivaciones locales, en el caso de la sismicidad presente en el graben y las 
reactivaciones regionales, en el caso de la zona de falla Liquiñe Ofqui. 
 
Tomando en cuenta el punto de vista de la deformación y utilizando imágenes 
InSAR, Fournier et al. (2010) determinaron que desde el 2003-2008 fue 
aumentando la tasa de alzamiento en la zona del CVPCC y la atribuyeron a una 
posible inflación de una cámara magmática. Esto es consistente con la hipótesis 
de Jay et al. (2014), quienes asumen que el alzamiento previo a la erupción, 
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localizado al sur de la Caldera Cordillera Nevada, pudo ser causado por una 
intrusión magmática que se produjo bajo un reservorio ubicado entre los 5-7 km, 
calentándolo y rejuveneciéndolo, adicionalmente sugieren que la deformación 
registrada a baja profundidad puede ser provocada por el sistema hidrotermal 
(Fournier et al., 2010; Jay et al., 2014). Posterior a la erupción, Jay et al. (2014) 
reportaron subsidencia cerca de la caldera y cerca del Volcán Puyehue. 
Finalmente esta autora propone que la deflación co-eruptiva produjo 
subsidencia de ~1.2 y 0.4 m en la Caldera Cordillera Nevada y volcán Puyehue 
respectivamente durante los tres primeros días de la erupción, los 
interferogramas correspondientes al 7 de Junio o posteriores muestran un gran 
lóbulo de subsidencia centrado debajo del vent eruptivo, donde esta deflación 
puede ser provocada por la migración del magma en la erupción. Wendt et al. 
(2016) plantean la existencia de subsidencia cerca de la Caldera Cordillera 
Nevada entre Mayo y Junio del 2011, lugar que coincide con las zonas de 
inflación planteadas por Fournier et al. (2010) y Jay et al. (2014) para años 
antes de la erupción. Adicionalmente, con los análisis de datos GPS se puede 
ver una migración de la deformación desde la Caldera Cordillera Nevada a 
través del Cordón Caulle hasta el vent (Wendt et al., 2016). Estos autores 
determinaron la existencia de deformación en los lugares antes mencionados y 
posiblemente bajo éstos puede existir un reservorio magmático, pero la 
información que entregan las imágenes InSAR aun es limitada para poder 
definir la geometría del reservorio (una imagen cada 15-30 días). 
Adicionalmente proponen una profundidad del reservorio a partir de las 
profundidades de las deformaciones, no obstante, aun no está claro qué tipo de 
estructura puede estar alojando el reservorio de magma. Por este motivo con el 
estudio de las ondas sísmicas a través de una tomografía sísmica 3D se 
intentará aportar mayor información acerca de su ubicación y definir mejor las 
zonas más profundas de intrusiones. 
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Sepúlveda et al. (2004) definen un sistema hidrotermal “vapor-dominado” con 
un acuífero secundario calentado por vapor que alimenta las numerosas fuentes 
termales que se encuentran en el Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle, 
donde en la Caldera Cordillera Nevada se encuentra el mayor outflow de este 
sistema hidrotermal, presente en la localidad de Trahuilco. Como fue descrito 
anteriormente, existe un gran sistema hidrotermal bajo el CVPCC pero aun no 
se ha definido la extensión y profundidad a la que puede llegar, por lo que con 
este estudio se busca determinar una orientación y ubicación tentativa. 
 
I.1 Formulación del estudio propuesto 
En este estudio se pretende analizar los eventos sísmicos registrados pre-post 
erupción a través de la relocalización de éstos y a través de una tomografía 
sísmica 3D del complejo volcánico. Con este análisis se espera determinar la 
presencia de estructuras principales, definir un reservorio magmático profundo y 
delimitar el sistema hidrotermal que existe bajo el CVPCC. Inicialmente en el 
Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur (OVDAS) se localizan los 
eventos sísmicos con el software Hypo71, y por esto las localizaciones 
entregadas por ese software se utilizarán como datos iniciales para comenzar a 
trabajar. 
 
La relocalización se realizará con diferentes software, esto debido a que para 
llevar a cabo la tomografía sísmica es necesario tener un modelo de 
velocidades primario, el cual finalmente es refinado utilizando el software 
VELEST. De igual forma, y para poder corroborar las relocalizaciones, se 
procedió a relocalizar la actividad sísmica utilizando otros software, HypoDD y 
TomoDD, los cuales trabajan con el algoritmo de doble diferencia, el primero 
unidimensionalmente y el segundo tridimensionalmente. 
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Finalmente, con el modelo 1D afinado se espera lograr construir un modelo 3D 




I.2.1 Objetivos generales 
El objetivo general es poder determinar a través de los cambios de velocidades 
de ondas de cuerpo (P y S), las estructuras principales que componen el 
CVPCC, así como la existencia de una cámara magmática profunda que se 
encuentra bajo el complejo, y de un sistema hidrotermal que predomina 
ampliamente en superficie. 
 
I.2.2 Objetivo específico I 
Mejorar un modelo de velocidades de ondas P y S unidimensional (cambio de 
velocidades en profundidad), logrando tener un modelo lo más cercano a la 
realidad, adicionalmente el perfeccionamiento de este modelo ayuda a mejorar 
las localizaciones de los eventos sísmicos pre-post eruptivos. De esta manera, 
se espera poder  determinar posibles reactivaciones de fallas a lo largo del ciclo 
eruptivo. 
 
I.2.3 Objetivo especifico II 
Determinar si se tiene una buena cantidad de datos y red de estaciones para 
realizar un modelo de velocidades 3D que se acerque a la realidad de la corteza 
y que permita determinar la estructura interna del complejo volcánico Puyehue-
Cordón Caulle. 
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I.3 Hipótesis del trabajo 
Estudios de deformación (Fournier et al., 2010; Jay et al., 2014) sugieren la 
existencia de un reservorio magmático profundo; estudios geoquímicos de las 
aguas calientes y fumarolas presentes en el CVPCC y estudios gravimétricos 
realizados en a zona del Cordón Caulle (Sepúlveda et al., 2004; Sepúlveda, 
2006) sugieren la existencia de un sistema hidrotermal importante bajo el 
CVPCC. Adicionalmente, existe un sistema fisural que corresponde al Cordón 
Caulle, el cual posee una estructura tipo graben, y al SE se encuentra la zona 
de falla Liquiñe Ofqui (ZFLO), cuya traza fue propuesta por Lara et al. (2006), la 
que pasa bajo el volcán Puyehue. La hipótesis de este trabajo se enmarca en 
que, la erupción debe estar controlada por alguna estructura, que puede ser 
tanto local como regional. Adicionalmente, los productos de esta erupción 
deben provenir de algún reservorio magmático bajo el complejo volcánico y éste 
puede tener algún grado de interacción con el sistema hidrotermal que se 
encuentra en la zona más somera bajo el complejo. A partir del estudio de las 
ondas sísmicas a través de una tomografía sísmica 3D se pueden determinar 
las dimensiones y orientación de las estructuras principales que componen el 
complejo (cámara magmática, fallas y sistema hidrotermal). Adicionalmente, 
debido a la gran cantidad de actividad sísmica, se espera poder definir la 
reactivación espacio-temporal de fallas, tanto locales como regionales, 
utilizando para ello las mejores relocalizaciones de los sismos registrados 
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I.4 Metodología 
I.4.1 Metodología general 
Este trabajo consiste en procesamiento de datos sísmicos adquiridos por las 
estaciones instaladas por el Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur 
(OVDAS), donde se extrajeron los datos sismos de tipo VT e Híbridos 
registrados en el CVPCC desde el 19 de abril del 2011 hasta el 5 de junio del 
2012 y del 22 de febrero hasta el 24 de abril del 2014, desde el software 
Hypo71. Estos datos fueron otorgados por los sismólogos del OVDAS, quienes 
localizaron en primera instancia estos eventos con dicho software. Éstas 
localizaciones se tomarán como punto de partida para ir mejorándolas con los 
siguientes software a utilizar (VELEST, HypoDD y TomoDD).  
 
Además, como fue mencionado anteriormente, aparte de realizar una 
relocalización de los eventos sísmicos con el software VELEST, se mejorará el 
modelo de velocidades unidimensional para que sea lo más cercano posible a 
la realidad, para así poder ocuparlo como modelo de entrada (modificándolo 
desde 1D a 3D) en el software TomoDD para poder llevar a cabo la tomografía 
sísmica. 
 
I.4.2 Metodología objetivo específico I 
Utilizando el software VELEST se relocalizaron eventos sísmicos de tipo VT e 
Híbridos utilizando un modelo de velocidades 1-D (creando diferentes capas 
con distintas velocidades). Luego se utilizó el software HypoDD (doble 
diferencia) con el mismo modelo 1-D pero ahora tomando en cuenta la 
diferencia en los tiempos de arribo teórico y observado de dos sismos en una 
estación. Finalmente con el software TomoDD, que igualmente utiliza el 
concepto de doble diferencia, mejora el modelo de velocidades 1-D 
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transformándolo en uno 3-D (permitiendo que las velocidades no solo cambien 
en un eje, sino que haya variación en los ejes X, Y, Z) acercándose a un 
modelo de corteza real. 
 
I.4.3 Metodología objetivo específico II 
Para la realización de la tomografía sísmica se utilizó el concepto de doble 
diferencia antes mencionado y un modelo de velocidades 3-D modificado del 
modelo 1-D que fue afinado con el software VELEST. Inicialmente se utiliza un 
modelo tridimensional derivado del modelo unidimensional mencionado 
anteriormente, con el cual se hace la tomografía 3D utilizando una grilla de 
2x2x2 km, la que se definió como la mayor resolución posible para este trabajo, 
donde se logran mostrar las estructuras principales bajo el complejo volcánico 
de una forma suavizada y sin exigir los datos. Cabe destacar que para este 
estudio se usó entre el 60-70% de los eventos sísmicos, de este modo solo se 
toman los mejores sismos sin incluir los que podrían generar ruido y al 
momento de graficarlos se podrían interpretar erróneamente. 
 
Para poder corroborar que se tienen buenos datos se realiza un “checkerboard”. 
Para poder realizarlo, primero es necesario crear un modelo 3D sintético a partir 
del original, con el cual se obtienen datos de tiempos absolutos (teóricos) y 
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Finalmente se realiza el checkerboard que se ve reflejado en una restitución del 
modelo sintético, utilizando los tiempos absolutos y el modelo original. De esta 
forma es posible determinar en qué imágenes hubo una buena recuperación de 
datos (depende de la cantidad de sismos y su distribución), y así poder definir 
cuáles son los mejores resultados para ser interpretados (esto se encuentra 
especificado en III.3.4.1). 
 
Adicionalmente, se determina el porcentaje de restitución para así poder 
cuantificar la recuperación del modelo sintético. Para el presente estudio se 
tomarán como zonas interpretables las que posean sobre el 50% de restitución 
y las que tengan menor porcentaje se tomarán con cautela. 
 
I.5 Limitaciones 
Durante el período en que se registraron los sismos pre-eruptivos existían sólo 
cinco estaciones cercanas al CVPCC. Luego de la erupción del 4 de Junio del 
2011 se instalaron seis estaciones portátiles cerca del Cordón Caulle (ver figura 
1), es por esto que la cantidad de registros es limitada. Cabe destacar que los 
sismos registrados con estaciones portátiles (JL1, JL2, JL3, JL4, JL5, JL6) 
corresponden al período del 10 de febrero de 2014 hasta 27 de abril del 2014. 
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Figura 1. Mapa de estaciones del CVPCC. Los cuadrados amarillos corresponden a las estaciones 
sismológicas que se encontraban antes de la erupción del 4 de Junio del 2011 y los cuadrados 
verdes corresponden a las estaciones sismológicas que se instalaron luego de dicha erupción. 
	
II. ZONA DE ESTUDIO 
II.1 Ubicación y vías de acceso 
El complejo volcánico Puyehue-Cordón Caulle se encuentra en la XIV Región 
de los Ríos, en la provincia del Ranco (ver figura 2) a 85 km al este de la ciudad 
de Osorno. Este complejo volcánico está compuesto de NW-SE por la Caldera 
Cordillera Nevada, el Cordón Caulle y el volcán Puyehue. La actividad 
geotermal ubicada en esta zona se compone de: Trahuilco (1050 m.s.n.m) que 
se encuentra dentro de la caldera; Los Venados (1514 m.s.n.m), Las Sopas 
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(1530 m.s.n.m),  Los Baños (1430 m.s.n.m), y El Azufral (1650 m.s.n.m)  que se 
encuentran en los bordes del Cordón Caulle (Sepúlveda et al., 2004).  
 
	
Figura 2. Mapa de ubicación de la zona de estudio. En esta figura se encuentra el mapa de Chile 
con la región de Los Ríos en rojo y la imagen de la derecha muestra destacado en rojo la provincia 
del Ranco. El triángulo negro corresponde al CVPCC. 
	
Desde Santiago de Chile es necesario viajar hacia la ciudad de Osorno, para 
finalmente tomar la ruta 215, hacia el este, hasta el complejo volcánico (ver 
figura 3). El acceso a la localidad de Trahuilco por tierra es complicado producto 
de la falta de senderos y a la presencia de vegetación. A las aguas termales de 
Los Baños se puede acceder a pie o a caballo, 2 días, siguiendo huellas de 
excursión por el flanco sur del Volcán Puyehue. Desde los baños se puede 
acceder a las otras zonas termales, gracias a la ausencia de vegetación y a la 
topografía relativamente plana del Cordón Caulle (Sepúlveda, 2006). 
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Figura 3. Mapa de localización del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (CVPCC). Las líneas 
burdeo delgadas corresponden a la ZFLO; la línea roja gruesa muestra la carretera que llega al 
complejo volcánico; las estrellas rojas señalan la ubicación de las manifestaciones termales 
presentes en el CVPCC; y el triángulo negro señala la ubicación del volcán Puyehue. 
 
II.2 Generalidades 
La placa de Nazca presenta convergencia oblicua bajo la placa Sudamericana 
desde los 25 Ma y está presente desde el sur del Ecuador hasta el punto triple 
de la península de Taitao, donde la actividad volcánica se produce hasta los 
46°S (Lavenu y Cembrano, 1999). Para la latitud de 40ºS la tasa de subducción 
ha sido variable en el tiempo, donde en los últimos 5 Ma se estima entre 6,7-7,9 
cm/año con un vector de convergencia que se ha mantenido con una 
orientación N78ºE (Angermann et al., 1999). 
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Los Andes entre los 38-42°30’S se pueden dividir en los siguientes dominios: 
 
- Antearco ubicado entre la fosa Perú-Chile y la Cordillera Principal, en la 
cual se encuentran la Cordillera de la Costa y la Depresión central. 
 
- Arco o intra-arco ubicado en la Cordillera Principal (zona de volcanismo 
activo). 
 
- Antepaís ubicado tras el arco magmático. 
 
La geometría de la subducción determina el lugar del volcanismo, es posible 
obtener el ángulo de subducción utilizando telesismos y así separar las zonas 
volcánicas existentes en Sudamérica (Cahill y Isacks, 1992).  
 
El arco volcánico cuaternario incluye dos segmentos activos en Chile desde el 
norte hasta el sur, uno es la Zona Volcánica Central (ZVC; 17-28°S) y la Zona 
Volcánica Sur (ZVS; 33-46°S) las cuales tienen similar geometría en la zona de 
Wadati-Benioff con un ángulo de subducción de 30°(Cahill y Isacks, 1992), pero 
poseen características geoquímicas diferentes debido a que los productos 
volcánicos de la ZVC son más evolucionados que la mayoría de los productos 
volcánicos de la ZVS (Stern, 2004). 
  
La Zona Volcánica Sur se encuentra a lo largo del margen oeste de la placa 
Sudamericana entre los 33°S y los 46°S, entre los 33°-37°S se encuentra bajo 
una corteza Paleozoica a Triásica donde su grosor va de 35 a 55 km hacia el 
norte, desde los 37°-46°S la corteza tiene un grosor de ~35 km y consiste 
predominantemente en rocas volcánicas, metamórficas y sedimentarias del 
Oligoceno-Mioceno y granitoides del Batolito norpatagónico (10-5.4 Ma), todos 
están expuestos alrededor del CVPCC (Singer et al., 2008), ésta se puede 
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subdividir en cuatro provincias (ver figura 4): norte (NZVS) que se encuentra 
entre los 33-34.5°S, transicional (TZVS) que se encuentra entre los 34.5-37°S, 
central (CZVS) que se ubica entre los 37-41.5°S y sur (SZVS) ubicada entre los 
41.5-46°S (López-Escobar et al., 1995). 
 
	
Figura 4. Ajuste geotectónico de la Zona Volcánica Sur (ZVS) en los Andes y sus cuatro principales 
provincias (López-Escobar et al., 1995). El trench se muestra por una línea gruesa, el Ridge de Chile 
intercepta al margen continental en la zona sur de la SZVS. La línea achurada gruesa corresponde 
al límite este del arco volcánico Cenozoico, la línea punteada representa la zona de falla Liquiñe-
Ofqui. La convergencia de la placa de Nazca bajo la Placa Sudamericana es ligeramente oblicua-
dextral y ocurre a 7-9 cm/año (Stern, 2004). 
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Se pueden determinar rasgos de distintos ordenes los cuales fueron definidos 
hace más de una década, donde los rasgos tectónicos de primer orden son la 
fosa, las cuencas de ante-arco, trasarco y el arco volcánico, el cual se 
encuentra entre 200-300 km del trench. Adicionalmente se encuentran los 
rasgos tectónicos de segundo orden (ver figura 5), los cuales son la disposición 
de los centros volcánicos dentro del arco magmático, unos presentan un azimut 
NS o lineamientos en echelon de azimut NE y en algunos casos NW como el 
Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle (Cembrano y Moreno, 1994). 
 
	
Figura 5. Distribución espacial de estratovolcanes y centros eruptivos menores (CEM) de edad 
Holocena y Pleistocena en los Andes del Sur (Cembrano y Moreno, 1994). 
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La mayor parte de los estratovolcanes que presentan lineamientos NE son 
basálticos o andesítico-basálticos, mientras que los que presentan lineamientos 
NW tienen una composición más rica en sílice, es por esto que Cembrano y 
Moreno (1994) sugieren que los dominios de orientación NW son de naturaleza 
compresional favoreciendo un tiempo de residencia de los magmas más largo y 
su diferenciación. 
 
Por otro lado, el dominio NE que corresponderían a fracturas de tensión 
mostrando la dirección de máximo acortamiento durante el Pleistoceno-
Holoceno, y por ende éstas favorecen el rápido ascenso de los magmas 
(Cembrano y Moreno, 1994). 
 
La característica estructural más notable del orógeno Andino en la ZVS es la 
zona de falla Liquiñe-Ofqui de aproximadamente 1000 km de longitud, que 
cruza el CVPCC bajo el volcán Puyehue (Lara et al., 2006).  
 
Su cinemática no fue siempre la misma ya que durante el Mioceno tardío y 
parte del Plioceno fue una zona de cizalle dúctil dextral a dextral-inversa 
(Cembrano, 1992) y una zona de cizalle frágil transpresional dextral durante el 
Plioceno y Pleistoceno (Lavenu y Cembrano, 1994). Durante el Plioceno ocurre 
un evento compresivo de orientación E-W la que estaría ligada a un régimen de 
convergencia rápida y un alto acoplamiento interplaca. La compresión del 
Pleistoceno de dirección NNE-SSW en el antearco estaría ligada a un régimen 
de convergencia más lento y de un acoplamiento más débil, además de 
presentar esfuerzos en la zona de intra-arco en dirección NE-SW, 
representados a lo largo de la ZFLO (Lavenu y Cembrano, 1999). 
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Un aspecto importante para el estudio geológico de cualquier volcán en general 
es el tipo de basamento que se tiene, en especial para el CVPCC debido a que 
cerca de éste no existen muchos afloramientos y es posible encontrarlos cerca 
de la ZFLO debido a que el movimiento inverso de dicha zona de falla lo ha 
dejado expuesto en la superficie (Rosenau, 2004). 
 
El basamento del Cordón Caulle está conformado, en parte, por rocas 
intrusivas, las que afloran relativamente de forma continua a lo largo y 
adyacentes a la ZFLO entre los 39,5º-40,5ºS con edades entre 20-5 Ma 
(Campos et al., 1998 en Sepúlveda, 2006).   
 
Hacia el norte del Cordón Caulle, a lo largo de la ribera del Lago Ranco, el 
basamento es más heterogéneo, incluyendo cuerpos intrusivos Paleozoicos 
asignados al Batolito Futrono-Riñihue (Campos et al., 1998 en Sepúlveda, 
2006) y rocas estratificadas. Parte de estas rocas estratificadas son asignadas 
al Complejo Metamórfico Trafún (Devónico-Carbonífero Inferior; Campos et al., 
1998 en Sepúlveda, 2006), compuestas de rocas sedimentarias con un bajo 
grado de metamorfismo. De igual forma en la ribera del Lago Ranco se 
encuentran los estratos del Lago Ranco (Oligoceno-Mioceno Inferior; Campos 
et al., 1998 en Sepúlveda, 2006), los que corresponden a una secuencia 
sedimentaria y volcánica de composición intermedia continental con algunas 
intercalaciones marinas. Incluye ignimbritas, areniscas volcanoclásticas y lutitas 
plantíferas, en algunas de las cuales se observan lentes de pirita. Los estratos 
de Pitreño (Mioceno Superior-Plioceno; Campos et al., 1998 en Sepúlveda, 
2006) afloran en la parte alta de los farellones de la ribera sur del Lago Ranco, 
como una secuencia volcánica y sedimentaria continental subhorizontal 
apoyada discordantemente sobre los estratos del Lago Ranco, el Batolito 
Futrono-Riñihue y el Complejo Metamórfico Trafún (Sepúlveda, 2006). 
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Adicionalmente, las manifestaciones termales que se presentan en algunos 
volcanes activos son de gran importancia, tanto geológica como económica 
(debido al alto potencial geotérmico que poseen algunos sistemas 
hidrotermales). Es por esto que a continuación se describen algunas formas de 
clasificación de los sistemas geotermales. 
 
Los sistemas hidrotermales se componen de una fuente de calor y un reservorio 
donde los fluidos geotérmicos son almacenados. Los sistemas hidrotermales 
pueden ser dinámicos o estáticos, esto dependiendo del grado de circulación 
del reservorio y del mecanismo de transferencia de calor (convección o 
conducción). En los sistemas dinámicos el reservorio es cargado continuamente 
desde la superficie, conformando un ciclo de infiltración, calentamiento y 
descarga superficial como fuentes termales. En este tipo de sistema hidrotermal 
el mecanismo de transferencia de calor es la convección, inducida por la 
circulación de los fluidos hidrotermales. Los sistemas hidrotermales estáticos 
poseen poca recarga o es nula y su mecanismo de transferencia de calor es a 
través de la conducción (Sepúlveda, 2006). 
 
Adicionalmente, los sistemas hidrotermales se pueden clasificar como de alta 
entalpía (>180°C) o de baja entalpía (<180°C). Los sistemas de alta entalpía 
están asociados a rocas calentadas por cámaras magmáticas con volcanismo 
reciente asociado (menos de 50 ka), mientras que los de baja entalpía obtienen 
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Los sistemas de alta entalpía se encuentran generalmente asociados a 
márgenes de subducción, como por ejemplo en el “Cinturón de Fuego del 
Pacífico” ( un ejemplo de estos sistemas hidrotermales es en el Cordón Caulle, 
Chile; Sepúlveda et al., 2004) o divergentes como en Islandia (Sepúlveda, 
2006). 
 
Otra forma de clasificar los sistemas hidrotermales depende de su contenido 
relativo de líquido y vapor, clasificándose como líquido-dominante y vapor-
dominante (White, 1973). Los sistemas líquido-dominantes se subdividen en 
sistemas de agua caliente (hot water fields) y sistemas de vapor húmedo (wet 
steam fields). Los primeros contienen agua en fase líquida con temperaturas 
inferiores a las de ebullición; en los segundos, el agua es una fase continua que 
determina el perfil de presión del reservorio, y el vapor ocurre en forma 
discontinua, como burbujas discretas, sin un efecto significativo en el perfil de 
presión. En los sistemas vapor-dominado, el agua y el vapor coexisten en el 
reservorio pero el vapor es la fase principal que controla la presión del 
reservorio (Sepúlveda, 2006). 
  
La descarga de un sistema geotérmico convectivo esta dado por las 
manifestaciones termales en superficie, pero previo a la descarga, los fluidos 
hidrotermales siguen diferentes caminos hacia la superficie. Un upflow 
corresponde a una fracción del reservorio geotérmico que por contraste de 
densidad asciende de forma vertical. Un outflow corresponde a una porción del 
upflow que migra lateralmente y es recargado en una zona periférica al sistema 
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II.3 Geología del área de estudio 
El CVPCC se compone por la superposición de productos volcánicos generados 
en un alineamiento volcánico, donde de NW a SE, se encuentran la Caldera 
Cordillera Nevada, el sistema fisural Cordón Caulle y el estratovolcán Puyehue. 
Este complejo volcánico muestra una evolución magmática diferente a los otros 
volcanes de la ZVS, debido a que ha producido emisiones de riolítas durante los 
últimos 100 ka. El CVPCC evolucionó desde 500 ka como un conjunto de 
centros emisores simultáneos independientes, con una primera etapa de 
volcanismo de escudo, seguida de colapsos sucesivos los que formaron la 
estructura de graben donde se encuentra emplazado el Cordón Caulle. Desde 
los 115 ka, la actividad volcánica ocurrió tanto en un sistema fisural como en el 
volcán central (Puyehue). Las erupciones explosivas Holocenas ocurrieron 
principalmente en el volcán Puyehue, además se produjo la extrusión de domos 
en el sistema fisural. Las erupciones históricas de 1921-1922 y 1960 produjeron 
coladas riodacíticas en la zona sur del Cordón Caulle (Lara et al., 2006), 
además de la última erupción histórica que generó productos de composición 
similar pero en este caso en la zona norte del Cordón Caulle (Wendt et al., 
2016). 
Un resumen de las litologías presentes en este complejo volcánico se muestran 
en la tabla 1. 
 
II.3.1 Caldera Cordillera Nevada 
Cordillera Nevada fue un volcán de escudo colapsado cuyos productos 
(andesitas basálticas a dacitas) cubrieron un área de 700 km2 al NW del 
CVPCC. La caldera resultante del colapso de éste volcán tiene un diámetro de 
8.5 Km con una apertura al sudeste desde donde un graben se extiende 
siguiendo esta orientación hasta el volcán Puyehue (Lara et al., 2006). 
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II.3.1.1 Volcanismo pre-caldera  
II.3.1.1.1 Cordillera Nevada I (cn1): Escudo basal (>377 ka) 
Esta unidad posee gruesas sucesiones volcánicas, radiales y suaves formadas 
por flujos de lavas andesítico-basálticas, gravas y con escasas ignimbritas 
máficas cristalinas, localmente soldadas. Esta secuencia alcanza unos 200 km 
de espesor en algunos valles glaciares (Lara et al., 2006). 
 
La edad de esta unidad fue determinada por Lara et al. (2001), quienes 
establecieron por dataciones 40Ar/39Ar que pertenece al Pleistoceno Medio con 
una edad de 377±7 ka. 
 
II.3.1.1.2 Cordillera Nevada II: (cn2) Escudo superior (377-117 Ka) 
Es la sección más joven de las secuencias pre-caldera la cual está 
representada por secuencias volcánicas que cubren parcialmente el escudo 
basal glacialmente erodado y se produce como gruesos flujos de lava 
estancada dentro del valle glacial principal del río Iculpe, las lavas de esta 
unidad son dominantemente andesítico-basálticas (Lara et al., 2006). 
Sepúlveda et al. (2005) determinaron por dataciones 40Ar/39Ar que la parte 
superior de la secuencia pre-caldera tiene una edad de 117±15 ka. 
 
II.3.1.1.3 Ignimbrita San Pablo y caldera de colapso 
Es una sucesión volcanoclástica reconocida en los valles al oeste del CVPCC y 
cruza todo el ancho del valle central. Ésta cubre un área de 1500 km2 con un 
grosor de aproximadamente 1 m cerca de la ciudad de Osorno, 80 km al Oeste 
del CVPCC. Adicionalmente a esta distancia del CVPCC, presenta un canal de 
este flujo piroclástico de 70 m de grosor en los valles de río Pilmaquén y río 
Bueno. La facies distal de la Ignimbrita San Pablo está caracterizada por ser 
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una unidad masiva, sin estructuras sedimentarias, compuesta de pumita y 
escasos piroclástos de escoria en una fina matriz de ceniza amarillenta y se 
encuentra ampliamente cubierta por los depósitos de la Glaciación Llanquihue 
(90-32 ka; Clapperton, 1993). Por otra parte en los valles principales la 
Ignimbrita San Pablo cubre a la penúltima glaciación llamada Santa María (262-
132 ka; Clapperton, 1993). Un depósito de toba de lapilli se encuentra sobre la 
Ignimbrita San Pablo, la cual es enterrada por una sucesión epiclástica de 
materiales piroclásticos reelaborados. En su parte superior se depositan limos, 
arenas y gravas relacionados con el Último Máximo Glacial (LGM son sus siglas 
en ingles, por Last Glacial Maximum), estos depósitos forman el principal 
acuífero en el valle central, siendo aislado por el nivel impermeable de la 
Ignimbrita San Pablo. Del total del área cubierta por la Ignimbrita San Pablo se 
puede decir que su volumen es de aproximadamente 15 km3 (Lara et al., 2006). 
 
La Ignimbrita San Pablo se depositó entre la penúltima y última glaciación, 
donde la penúltima glaciación inicia alrededor de los 262 ka y termina alrededor 
de los 132 ka según Clapperton (1993) y la última glaciación tiene lugar entre 
los 90-32 ka según Clapperton (1993). Se sugiere que la Ignimbrita San Pablo 
se formó debido al colapso formando la Caldera Cordillera Nevada, esto debió 
suceder después del término de la penúltima glaciación (aprox. 132 ka) pero 
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II.3.1.2 Volcanismo post-caldera  
II.3.1.2.1 Cordillera Nevada III (cn3): Relleno parcial de la caldera 
(< 117 ka) 
Esta unidad surge como un relleno de la caldera compuesto por lavas 
andesíticas probablemente provenientes del anillo de fallas que se forma una 
vez colapsado el volcán Cordillera Nevada (Lara et al., 2006). La edad 
determinada por Sepúlveda et al. (2005) en andesitas del Valle del río Nilahue 
por el método 40Ar/39Ar fue de 110±30 ka. 
 
II.3.1.2.2 Cordillera Nevada IV (cn4): Actividad tardía del anillo de 
fallas (< 40 ka?) 
Está compuesta por lavas andesíticas a dacíticas que son extruidas desde el 
anillo de fallas. Los flujos de lava de esta unidad son erodados por glaciares, 
algunos muestran estrías en su superficie. Esta unidad es equivalente a la 
unidad cc3 del Cordón Caulle, ambos representan una etapa post-colapso con 
dominantes erupciones fisurales en la sección norte del CVPCC. Dataciones 
pobres se obtuvieron de un plateau andesítico en el muro este de la caldera a 
través de dataciones 40Ar/39Ar obteniendo una edad de 25±15 ka (Lara et al., 
2006). 
 
II.3.2 Sistema fisural Cordón Caulle 
El cordón Caulle es un sistema fisural que mide 9 km de largo y 4 km de ancho, 
este sistema contiene un graben asimétrico definido por dos escarpes de 
tendencia NW. Dentro de éste se encuentran domos post-glaciares y fisuras 
que comprenden las aberturas más recientes. En las paredes del graben se 
encuentran fisuras aisladas (Lara et al., 2006). 
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II.3.2.1 Secuencia pre-graben  
II.3.2.1.1 Cordón Caulle I (cc1): Complejo de escudo oriental 
(>430 ka) 
Esta unidad se extiende al NE como un conjunto de lavas silícicas, ignimbritas 
soldadas, alfeizares, sills, lacolitos y gruesos caminos de gravas yuxtapuestos a 
las lavas pre-caldera de los volcanes Cordillera Nevada y Mencheca. Edades 
40Ar/39Ar  de 430±60 ka fueron obtenidas de lavas dacíticas de la parte superior 
de esta unidad (Lara et al., 2006). 
 
II.3.2.1.2 Cordón Caulle II (cc2): Escudo a transición fisural 
(aprox. 300-70 ka) 
La segunda unidad es Cordón Caulle 2 (cc2) la cual es reconocida en dos 
secuencias de lavas aisladas que presentan diferentes alimentadores. 
 
La secuencia oeste (cc2w) es dividida por el arroyo Licán en dos pilas 
volcánicas. La pila norte es una sucesión de 60 m de espesor con un escarpe 
cóncavo hacia el NE, esta brota de la unidad Cordillera Nevada 1 (cn1) y tiene 
profundas incisiones glaciares. Brechas piroclásticas y flujo de detritos con 
matriz oxidada y lavas andesíticas son expuestos en el escarpe principal, donde 
diques andesítico-basálticos y sills intruyen. Los diques en la parte baja de la 
secuencia tienen una edad de entre 173-167 ka. La pila sur es una suite de 
lavas y rocas piroclásticas de 150 m de espesor en la pared que forma un 
escarpe subvertical. 
 
Lavas, brechas e ignimbritas máficas masivas son subhorizontales o 
ligeramente deflectadas alrededor del lacolito que las intruye. Diques basálticos 
verticales cortan esta suite (Lara et al., 2006). 
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La secuencia este (cc2e) es una sucesión de 120 m de espesor que cubre en 
inconformidad a la unidad cc1. Esta secuencia forma un escarpe cóncavo de 8 
km de largo y abierto al oeste, está compuesto por lavas dacíticas que se 
sumergen al este y son cortadas por los domos y sills dacíticos. En general la 
secuencia muestra una tendencia de las fallas NW y además es intruida por 
diques basálticos (Lara et al., 2006). 
 
La edad 40Ar/39Ar de un flujo basal de lava determinada por Sepúlveda et al. 
(2005) fue de 300±20 ka cerca del lago Puyehue, una edad 40Ar/39Ar de 74±18 
ka fue obtenida para un lacolito usando laser de CO2 por SERNAGEOMIN, 
adicionalmente se dató por el mismo método dos flujos de lavas dacíticas 
donde se obtuvieron edades de 70±20 ka (Lara et al., 2006). 
 
II.3.2.2 Volcanismo fisural intra-graben (<70 ka-presente) 
II.3.2.2.1 Cordón Caulle III (cc3): Ignimbritas y lavas (<70 ka) 
Esta unidad corresponde a ignimbritas parcialmente soldadas, masivas o con 
estructuras sedimentarias débiles, junto con lavas dacíticas forman paquetes 
que pueden alcanzar 250 m de espesor. Esta unidad rellena el graben y las 
capas más externas muestran un manteo “dentro” del graben donde en la parte 
interna pasan a ser subhorizontales (Lara et al., 2006). En el sector sur estas 
coladas de lava sobreyacen a cc2 y son intruidas por diques y sills de aprox. 54-
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II.3.2.2.2 Cordón Caulle IV (cc4): Domos y coulées intra-
postglacial (<32 ka) 
En esta unidad se encuentra la primera generación de domos y coulées que se 
hallan en el centro del graben. Estos son principalmente dacíticos y tienen un 
aspecto elongado en dirección NW. Ellos muestran una superficie de erosión en 
los flancos y tienen una cubierta de depósitos piroclásticos y edades 40Ar/39Ar 
de 16.5±3.8 ka fueron obtenidas para estos (Lara et al., 2006). 
 
II.3.2.2.3 Cordón Caulle V (cc5): Domos y coulées postglaciares 
(Holoceno) 
Esta unidad comprende la suite más joven de domos y lava-domos dacíticas a 
riolíticas dentro del graben. Un gran lava-domo ubicado cerca del escarpe del 
graben se formó en el sector NW cuya lava invade la Caldera Cordillera 
Nevada. Dos coulées riodacíticos localizados en la parte central del graben 
fueron emitidos desde vents localizados en la parte más sur del escarpe. Un 
singular domo riolítico de 1.5 km de diámetro dentro del “cráter” se rellena como 
un tapón con forma de espina (Lara et al., 2006). 
 
II.3.3 Volcán Puyehue 
El volcán Puyehue (2236 m.s.n.m) es un estratocono localizado al SE del 
Cordón Caulle. Éste cubre un área de 160 km2 y tiene un cráter de 2.4 km de 
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II.3.3.1 Secuencia pre-caldera (245-96 ka) 
II.3.3.1.1 Puyehue I (p1): volcanismo de escudo 
Las antiguas secuencias del volcán Puyehue son parcialmente enterradas por 
flujos más jóvenes o expuestos en acantilados que rodean al actual 
estratocono. El remanente que se encuentra en la zona más occidental es una 
sucesión de aproximadamente 150 m de espesor compuesto por lavas 
andesíticas y brechas que mantean al oeste. La sucesión oriental está 
compuesta por basaltos y andesitas máficas cortadas por numerosos diques 
(Lara et al., 2006). 
 
II.3.3.2 Estratovolcán post-caldera (69-2.3 ka) 
II.3.3.2.1 Puyehue II (p2): volcán englacial (69-34 ka) 
Corresponde a lavas andesíticas fuertemente erosionadas en la base del 
presente estratocono o yuxtapuesta a la secuencia p1. En el acantilado oriental 
donde se encuentra p1, un complejo de andesitas máficas y afíricas son 
cruzadas por diques que representan la facies del vent lateral (Lara et al., 
2006). Se obtuvieron edades de 68 ka y 45 ka para los flujos de lava 
andesíticos, adicionalmente en un flanco del Volcán Puyehue, lavas andesíticas 
a riolíticas presentan marcas de erosión glacial, y su edad es de 34 ka (Harper, 
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II.3.3.2.2 Puyehue III (p3): lavas tardiglaciares (19-11 ka) 
Esta unidad contiene múltiples flujos de lava, de basálticas a riodacíticas con 
débil erosión glacial que se encuentra en el flanco occidental del volcán 
Puyehue. Una edad mínima para esta unidad podría estar indirectamente 
limitada por el retiro del hielo del Último Máximo Glacial en la orilla oriental del 
lago Puyehue (~190 m.s.n.m), inferido por Bentley (1997) en aproximadamente 
12.2 ka.  
 
II.3.3.2.3 Puyehue IV (p4): lavas post-glaciares (7-2.5 ka) 
La última unidad corresponde a Puyehue IV (p4) donde La mayoría de los flujos 
de lava riolítica y domos se encuentran en el flanco oriental del volcán Puyehue. 
Ellos están bien expuestos en la pared del cráter, donde al menos 150 m de 
riolitas vítreas están cubiertas por capas de tefra. Harper (2003) determinó una 
edad máxima para la formación del cráter del volcán Puyehue está dada por 6.4 
ka para las riolitas del cráter, pero las lavas y la tefra que lo cubren son 
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Figura 6. Mapa geológico del CVPCC. Se encuentra la localización y extensión lateral de la 
Ignimbrita San Pablo. Edades 40Ar/39Ar tomadas de Sepúlveda et al. (2005) y Sepúlveda (2006) se 
muestran en gris (Modificado de Lara et al., 2006). 
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II.4 Estudios previos 
II.4.1 Tectónica 
Tomando en cuenta las estructuras que se encuentran cerca del CVPCC, existe 
una estructura regional que pasa por debajo del volcán Puyehue, la cual es la 
ZFLO. Adicionalmente, varios centros de emisión del CVCC se superponen a la 
traza de la Falla Río Iculpe (N50°-60°W) que forma parte de un conjunto de 
lineamientos estructurales de orientación NW desde la cordillera de la costa 
hasta la cordillera de los Andes (Lara et al., 2006). Rapela y Pankhurst (1992) 
proponen que es la extensión más occidental de la Falla Gastre, la que ocupa 
una zona de 30 km de largo al norte de Patagonia, además sugieren que es de 
edad Paleozoica/Mesozoica temprana y que su desplazamiento durante el 
Cretácico fue sinestral y durante el Mioceno es dextral. A pesar de su 
cinemática, la Falla Río Iculpe (o posible extensión de la Falla Gastre) habría 
sido una vía para el ascenso de magma del CVPCC (Lara et al., 2006). 
 
II.4.2 Geoquímica 
Las primeras lavas que fueron expulsadas en los márgenes del Cordón Caulle 
entre los 173 y 32 ka contienen entre 51.9% y 61.2% de SiO2, pero su 
composición es principalmente andesítico-basáltica. Entre los 97 y 73 ka en la 
porción central de la zona fisural del Cordón Caulle, magmas ligeramente más 
alcalinos fueron expulsados. Finalmente las lavas y flujos piroclásticos más 
jóvenes que 32.2 ka contienen entre 69.5% y 71.2% de SiO2. Es por esto que 
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Las erupciones del Volcán Puyehue fueron basálticas y andesítico-basálticas 
desde los 314 ka hasta aproximadamente 150 ka, luego continuó con erupción 
de magma basáltico con un primer aparecimiento de dacitas (63%-65% SiO2) 
durante el crecimiento del ancestral estratovolcán desde los 69 a 32 ka. A los 
34 ka, un gran cambio bajo el volcán Puyehue fue expresado por la erupción de 
la primera riodacita (>68% SiO2), flujo de lava silíceo con abundantes enclaves 
de andesita basáltica primitiva (52.7%SiO2) por lo que se podría decir que 
posee magmatismo bimodal (Singer et al., 2008). 
 
Gerlach et al. (1988) proponen que las riolítas y riodacita derivadas del sistema 
fisural Cordón Caulle y el volcán Puyehue son producto de una cristalización 
fraccionada de basaltos con una importante asimilación cortical, este proceso 
requiere de un largo tiempo de residencia. Las lavas basálticas que vienen del 
Volcán Puyehue tienen una razón de 87Sr/86Sr entre 0.70378 y 0.70417 y los 
depósitos de lavas andesíticas a riolíticas provenientes del Volcán Puyehue y 
del Cordón Caulle tienen un rango de entre 0.70402 y 7.0416, por lo que se 
puede decir que los procesos y su fuente pueden ser similares. 
 
Debido a que de los magmas erupcionados en 1921-1922, 1960 y 2011-2012 
son casi idénticos (dacíticos a riodacíticos y con poco contenido de 
fenocristales), Jay et al. (2014) sugieren que derivaron del mismo reservorio, 
una zona rica en cristales localizada entre los 4-7 km de profundidad donde la 
segregación de riodacita ocurre (Bachmann y Bergantz, 2004). Jay et al. (2014) 
describe cristales de olivino rico en Mg y plagioclasas ricas en An en sus 
muestras de lava, este conjunto mineral no está en equilibrio con dacitas, esto 
muestra que aunque el Cordón Caulle haya erupcionado exclusivamente 
magma riodacítico en los últimos 100 años, magmas máficos o de composición 
andesítico-basáltico alcanzan a ser capaces de llegar a la parte superior del 
reservorio silícico. De hecho intrusiones máficas en magmas silícicos han 
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ocurrido en los últimos 5.000 años en el Volcán Puyehue (Singer et al., 2008). 
Según Jay et al. (2014) los cristales de plagioclasa ricas en An han estado por 
lo menos 200 años en el magma, así que la intrusión ocurrió mucho antes de la 
erupción del 2011 y el magma máfico no fue el desencadenante directo de la 
erupción; su hipótesis final es que hubo intrusión magmática que alcanzó la 
parte inferior de la cámara magmática por lo que no se mezcló con el reservorio 
riodacítico pre-existente, en lugar de ello, el nuevo magma pudo generar la 
deformación registrada durante el 2007-2009 (ver sección II.5.3), al acumularse 
en la base del reservorio proporcionó una fuente de calor para éste (ver figura 
7). 
 
La implicación de múltiples cuerpos magmáticos durante la fase de mayor 
actividad durante la erupción del 2011 también se puede explicar por la 
actividad eruptiva híbrida, donde la actividad explosiva fue acompañada por una 
sincrónica efusión de lava de obsidiana (actividad explosiva-efusiva). 
Mediciones petrológicas proponen un depósito de magma pre-existente en 
forma de lacolito a una profundidad de 4 a 7 km, con un área inferida de 20 km2 
que puede haber alimentado las tres erupciones históricas más recientes (1921, 
1960 y 2011). Debido a que los productos de las tres erupciones históricas 
poseen composiciones similares, es que se plantea que de éste extenso 
reservorio derivaron los diferentes reservorios magmáticos individuales que 
alimentaron las tres erupciones históricas (Alloway et al., 2015). 
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Figura 7. Esquema de la cámara magmática, el sistema hidrotermal e intrusiones de magma en el 
CVPCC. La imagen muestra un perfil topográfico NW-SE del Complejo Volcánico Puyehue-Cordón 
Caulle, los sitios de las últimas tres erupciones históricas, el tamaño y localización del reservorio 
magmático y los procesos que podrían ocurrir en profundidad. Se observa un gran cuerpo 
magmático rico en cristales a 4-7 km de profundidad con los conductos alimentadores de las 
últimas tres erupciones, el sistema hidrotermal cercano a la superficie y las posibles intrusiones de 
magma que pudo producir el alzamiento registrado en 2007-2009 utilizando InSAR (Jay et al., 2014). 
 
II.4.3 Deformación 
Fournier et al. (2010) analizó la deformación del Cordón Caulle utilizando InSAR 
(radar interferométrico de apertura sintética; o en ingles Interferometric 
Synthetic Aperture Radar) determinando que durante el 2003 al 2005 hubo una 
tasa de inflación de 1 cm/año, y desde el 2004 al 2006 esta tasa aumento a 3 
cm/año, donde finalmente desde enero del 2007 hasta febrero del 2008 esta 
tasa de inflación aumentó considerablemente a 19.8 cm/año. 
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De esta misma forma Jay et al. (2014), para analizar la deformación, tomó en 
cuenta cuatro años anteriores a la erupción 2011-2012. 
 
Tomando en cuenta el período 2008-2009 hubo alzamiento mostrando una 
forma irregular (ver figura 8), donde Jay et al. (2014) sugieren que cualquiera de 
las heterogeneidades de la subsuperficie, un sistema hidrotermal activo y una 
red de fallas activas como las que hay bajo este complejo pueden alterar la 
magnitud de la deformación superficial. Igualmente se calculó el cambio de 
volumen generado por la inflación y, entre el 2007-2008 fue de 0.02±0.01 km3 y 
durante el 2008-2009 fue de 0.03±0.02 km3. 
 
La deformación de Cordillera Nevada (Feb-Mar.2010) corresponde a alzamiento 
y es probable que el evento de deformación sea temporalmente correlacionado 
con el terremoto del 27 de febrero del 2010 Mw 8.8, Maule que rompió 520 km 
al norte del volcán. Jay et al. (2014) modelaron la deformación de Cordillera 
Nevada con un punto de inflación a una profundidad de 1.7 km bajo la superficie 
con un cambio de volumen de 0.0014 km3. 
 
El episodio de alzamiento entre el 9 de marzo y 8 de mayo de 2011 que 
coincide con un notable aumento de sismicidad reportado por OVDAS, reflejado 
en un enjambre sísmico ocurrido el 19, 27 y 29 de abril y el 5 de mayo, con 
magnitudes ML<4 y profundidades de entre 3.5 a 5 km 
(SERNAGEOMIN/OVDAS bulletin numbers 11-16, 2011 en Jay et al., 2014). Un 
gran enjambre ocurrido el 27 de abril, consistió en 140 eventos sísmicos con 
MW 4.4 (ML 3.9 en el reporte de OVDAS, en Jay et al., 2014), la localización de 
estos eventos sísmicos fue en un cluster cerca de la deformación y de 
Cordillera Nevada. Esta deformación tuvo un volumen total de 0.003 km3 justo 
al sur de Cordillera Nevada (Jay et al., 2014). 
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Se tomaron tres puntos para medir la deformación durante la erupción, uno a 
3.8 km bajo Cordillera Nevada, uno a 6.1 km bajo el Volcán Puyehue y uno 
cerca del vent a 6 km de profundidad. La tasa de cambio de volumen fue mayor 
durante las primeras etapas de la erupción, desde el 4 de Junio al 7 de Julio y el 
cambio de volumen acumulado fue de ~0.4 km3 (Jay et al., 2014). 
 
La presencia de una fase fluida exsuelta en el reservorio magmático del Cordón 
Caulle tiene influencia en la interpretación en relación a los cambios de volumen 
en profundidad y el volumen de la erupción del magma. Si se suma el volumen 
de elevación del 2007-2008 (0.02±0.01 km3) más el cambio de volumen del 
2008-2009 (0.03±0.02 km3) da un volumen total de cambio de 0.05 ±0.03 km3. 
Obviaron el volumen de elevación del 2011 ya que es de tan solo 0.003 km3. 
Asumiendo que toda la deformación es causada por la intrusión de magma, 
donde el cambio de volumen fue en total de 0.05 km3, lo cual fue menor a la 
cantidad de material erupcionado, 0.6-0.8 km3 (Tuffen et al., 2013), esta 
diferencia puede ser explicada por la presencia de la fase fluida exsuelta (Jay et 
al., 2014).  
 
La gama de profundidades medidas con InSAR fue de 4-9 km lo que es 
consistente con una cámara magmática riodacítica a poca profundidad 5-7 km. 
Por lo tanto Jay et al. (2014) propusieron que la causa de la deformación del 
2007-2009 y principios de 2011 es probablemente por intrusiones magmáticas 
máficas o silícicas. Todas las profundidades son mayores a 3 km lo que es la 
profundidad máxima de un sistema hidrotermal (Sepúlveda et al., 2005). 
También es posible que no haya una transición de profundidades simple por lo 
que podría haber una interacción entre el sistema hidrotermal y el reservorio 
magmático en profundidad. Finalmente la deformación pre-eruptiva (inflación) 
puede ser atribuida a la actividad hidrotermal (deformación somera) y a la 
inflación de una cámara magmática en el caso de deformación a mayores 
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profundidades (Fournier et al., 2010), lo que sería consistente con la hipótesis 
planteada por Jay et al. (2014) de una inflación provocada por la intrusión de 
magma en profundidad aportando calor a la cámara magmática. En último 
lugar, la deformación co-eruptiva produjo subsidencia de ~1.2 y 0.4 m en la 
Caldera Cordillera Nevada y volcán Puyehue respectivamente durante los tres 
primeros días de la erupción (ver figura 8), los interferogramas que comienzan 
el 7 de Junio o posteriores muestran un gran lóbulo de subsidencia centrado 
bajo el vent eruptivo, donde la deflación es atribuida a la migración del magma y 
a la erupción (Jay et al., 2014). Esta subsidencia co-eruptiva también es 
propuesta por Wendt et al. (2016) donde plantean que esto ocurre bajo la 
Caldera Cordillera Nevada durante el primer mes de erupción.  
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Figura 8. Interferogramas co-eruptivos con un intervalo de contornos de deformación de 10 cm. La 
estrella negra muestra la localización del vent eruptivo (a) 8 de mayo del 2011- 7 de Junio del 2011. 
Notar dos distintos lóbulos de subsidencia. Los círculos rojos muestran las dos fuentes de 
deflación para este interferograma; los círculos verdes muestran las dos fuentes de alzamiento 
para el 2007-2008; el círculo azul muestra la localización de la fuente de alzamiento del 2008-2009; 
las estrellas transparentes muestran las localizaciones de los vents de 1921-1922 (NW) y de 1960 
(SE); (b) 7 de Junio- 5 de Octubre del 2011; (c) 5 de Octubre-4 de Diciembre; (d) 4 de Diciembre-2 de 
Febrero del 2012; el circulo rojo en (b)-(d) muestran la localización de la fuente de deflación para 
estos interferogramas (Jay et al., 2014).  
 
Adicionalmente, la deformación registrada por GPS durante un interferograma 
co-eruptivo (2011-6/2011-7) se muestra un rápido desplazamiento de 51 mm 
hacia el NE en el caso de la estación de gps LINC y de 19 mm en el caso de la 
estación de gps PJRT. La componente vertical a pesar del ruido muestra una 
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notable subsidencia con valores del orden de 20 mm en LINC y alrededor de 
200 mm en PJRT. Esta fase de rápida subsidencia terminó cerca del 2011-07-
07 (Wendt et al., 2016). Este desplazamiento de la deformación se puede ver 




Figura 9. Modelo de deformación LOS en interferogramas. La cruz negra marca la localización de la 
fuente Mogi, los triángulos negros indican los lugares de los GPS, notar la escala de colores. El 
vent eruptivo está marcado por una estrella (Wendt et al., 2016). 
	
Adicionalmente, Delgado et al. (2016) determinaron que hubo alzamiento post-
eruptivo, que comenzó cuando la erupción terminó el 15 de Marzo del 2012 
(Tuffen et al., 2013) y finalizó en Marzo del 2015. Estos autores determinaron 
que la señal de alzamiento es elongada con orientación NW, pero que su 
localización es levemente diferente de las fuentes responsables de los eventos 
de elevación previos a la erupción del 2011 y a las zonas de subsidencia co-
eruptiva. Finalmente Delgado et al. (2016) sugiere que el sistema magmático 
responsable de las tres erupciones históricas es el mismo (ver figura 10) pero 
que diferentes partes de éste han estado activas durante distintas etapas y que 
el alzamiento fue producido por la intrusión de magma en este mismo sistema, 
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el que fue desencadenado por la caída de la presión que produjo la subsidencia 
co-eruptiva bajo el Cordón Caulle. 
 
	
Figura 10. Esquema de posibles intrusiones en el reservorio magmático del CVPCC. En esta figura 
se muestran las diferentes intrusiones causantes de alzamiento en el CVPCC a lo largo del tiempo, 
junto con las estructuras presentes, la sismicidad y los sitios de las ultimas erupciones históricas 
(Delgado et al., 2016). 
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II.4.4 Gravimetría 
 
Sepúlveda (2006) realizó un levantamiento gravimétrico en el Cordón Caulle 
para determinar el espesor del relleno de lavas y depósitos pumíceos que se 
encuentran en el interior de la depresión. Los tres perfiles gravimétricos 
levantados tienen una orientación N45ºE con una longitud promedio de 6,5 km y 
un espaciamiento de 500-1000 m entre estaciones y fueron llevados a cabo 
perpendicularmente a los bordes de la depresión (Sepúlveda, 2006).  
 
Para estos levantamientos gravimétricos se realizaron mediciones de densidad 
en basaltos y granitoides, las que promediaron 2654 ± 26 kg/m3. El valor de la 
densidad regional promedio utilizado fue de 2650 kg/m3. Las densidades 
obtenidas de lavas dacíticas y riolíticas fueron de 2370 ±130 kg/m3. Los 
depósitos pumíceos superficiales tienen una densidad <1000 kg/m3. 
Adicionalmente se puede incorporar el efecto de compactación con la 
profundidad en los depósitos de pómez, asumiendo una densidad promedio de 
1700 kg/m3 (Sepúlveda, 2006). 
 
En los tres perfiles gravimétricos se puede observar el mismo patrón de 
anomalías de Bouguer, desde un mínimo entre -45 y -50 mGals, en los bordes 
de la depresión y un máximo de -60 y -65 mGals en la parte central de ésta. 
Adicionalmente, se calcula la anomalía residual, la que repite el patrón de la 
anomalía de Bouguer, mostrando una máxima amplitud de aproximadamente    
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La anomalía residual negativa del Cordón Caulle muestra la presencia de un 
cuerpo de baja densidad superficial, con un contraste de densidad de -650 
kg/m3, el cual se encuentra entrampado en un relleno de lavas silíceas y 
pómez; la potencia promedio de este cuerpo es de 620 m. Adicionalmente, el 
modelamiento gravimétrico puede incorporar los posibles efectos de un sistema 
geotermal activo, donde la densidad primaria de las rocas puede ser afectada 
por la actividad hidrotermal. Considerando que la estratigrafía profunda del 
Cordón Caulle (>1 km de profundidad) consiste en rocas relativamente densas 
y poco porosas (<5%) tales como granitos y basaltos, se produciría el descenso 
de la densidad de éstos (Sepúlveda, 2006). 
 
En el caso del descenso de la densidad en las rocas antes mencionadas, éste 
puede ser provocado por el fracturamiento hidráulico debido a la sobrepresión 
de fluidos. La depositación de minerales hidrotermales en fracturas y vesículas 
puede ser un gatillador del aumento de la presión y producir un fracturamiento 
hidráulico (Sepúlveda, 2006). 
 
Como se mencionó anteriormente, existe un contraste de densidades el que 
mostró la presencia de un cuerpo superficial de baja densidad que tendría una 
potencia promedio de 620 m. Luego se agregó un cuerpo de baja densidad en 
profundidad haciendo alusión a la presencia de un sistema hidrotermal bajo el 
Cordón Caulle, el cual se encontraría a unos 950 - 1450 m de profundidad (ver 
figura 11), en este escenario el cuerpo de baja densidad superficial tendría un 
espesor de 490 m (Sepúlveda, 2006). 
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Figura 11. Modelo de gravedad 2D de la anomalía residual del Cordón Caulle. Se muestra un cuerpo 
de baja densidad en superficie y uno en profundidad, donde el segundo hace alusión a la presencia 
de un sistema hidrotermal bajo esta depresión (Sepúlveda et al., 2005). 
	
II.4.5 Campos geotermales 
El sistema geotermal que se encuentra en la región del cordón Caulle (40.5°S) 
presenta numerosos centros volcánicos monogenéticos, fumarolas y aguas 
termales, muchos asociados a los límites de la depresión. En sus inicios, el 
volcanismo comenzó con dominantes extrusiones máficas y luego en un 
período post-glacial se produjeron erupciones dacíticas y riolíticas (Sepúlveda, 
2006). 
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En el área del Cordón Caulle, la composición de las aguas calientes es alcalina-
bicarbonatada, con bajo Mg (<0.06 mg/l), en relación con las aguas meteóricas 
locales (~5 mg/l), bajo cloruro (<60 mg/l), alto contenido de sílice (hasta 400 
mg/l) y valores de δ18O- δD cercanos a los de la Línea Global de Agua 
Meteórica (GMWL, por sus siglas en inglés de Global Meteoric Water Line), en 
combinación con un gran caudal de salida (100 l/s), sugiere la existencia de un 
acuífero secundario calentado por un sistema hidrotermal principal vapor-
dominado. Las temperaturas subsuperficiales del acuífero secundario se 
estiman en 170-180°C aproximadamente (Sepúlveda et al., 2004). 
 
El área termal de Puyehue incluye aguas termales ricas en Mg que descargan a 
lo largo de los valles, la temperatura máxima estimada es de 65°C y δ18O- δD 
que se asemeja a la composición de las aguas meteóricas locales, esto sugiere 
un reservorio altamente diluido por aguas meteóricas. Características 
topográficas/Hidrológicas y geoquímicas sugieren que el Cordón Caulle y 
Puyehue representan dos upflows separados (Sepúlveda et al., 2004). 
 
El área del Cordón Caulle incluye las siguientes zonas de aguas termales (ver 
Figura 12), de noroeste a sureste: Trahuilco (1050 m.s.n.m), Los Venados 
(1514 m.s.n.m), Las Sopas (1530 m.s.n.m), Los Baños (1430 m.s.n.m) y El 
Azufral (1650 m.s.n.m). Con excepción de Los Baños, estas zonas termales 
están alineadas con tendencia NW, asociadas con los bordes del graben 
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Al noroeste, dentro del graben, se encuentra las aguas termales Trahuilco 
(1050 m.s.n.m), una suite de geysers, vapor y aguas calientes carbonatadas en 
la superficie a temperaturas de aproximadamente 93°C y un flujo promedio de 
100 l/seg. Alrededor de estos puntos de descarga hay depósitos de sulfuros y 
geiseritas que sugieren un alto gradiente geotermal. Las aguas carbonatadas 
tienen un pH de 8.64-9.38 a 19,5°C (Pérez, 1999). Geotermómetros de Na-K–
Ca indican temperaturas superficiales de 100-140°C pero al corregirlos con 
geotermómetros de cuarzo y calcedonia se tienen temperaturas de 170-180°C 
(Sepúlveda et al., 2004). En el punto medio del graben se encuentra las aguas 
termales Las Sopas (1560 m.s.n.m) que es una suite de geysers, fumarolas, 
piscinas de agua hirviendo y estanques de lodo con altas temperaturas 
superficiales de 83-93°C. Ellas tienen una tasa de flujo de 10 l/seg y el vapor de 
agua produce una intensa alteración acido-sulfatada. Un bajo pH de 2.23-2.76 a 
17.3°C fue obtenida para estas aguas ácido-sulfatadas (Pérez, 1999). 
Siguiendo al flanco NW del volcán Puyehue, en una terraza fluvial del río 
Nilahue se encuentran las aguas termales Los Baños (1425 m.s.n.m). Ésta es 
una pequeña área con estanques de agua que presentan temperaturas 
superficiales de 43-70°C. Estas aguas bicarbonatadas tienen una tasa de flujo 
menor a 10 l/seg, por lo que Sepúlveda (2005) postula que puede ubicarse 
sobre un acuífero colgado, además posee un pH de 6.85 a 18°C. Otro lugar con 
fumarolas o aguas calientes está localizado en la cabecera del río Los Venados. 
Solfataras activas aparecen en algunos domos Holocenos, como en el cráter El 
Azufral creado en la erupción de 1960 D.C, en un pequeño cono de pumita de 
1990 D.C y un cráter parásito en el flanco norte del volcán Puyehue (Lara et al., 
2006). 
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Figura 12. Mapa que muestra la distribución de las principales zonas termales del área del Cordón 
Caulle, y la localización de erupciones históricas y post-glaciares (Sepúlveda et al., 2004). 
 
Un modelo conceptual de la disposición del sistema hidrotermal vapor-
dominado, el acuífero calentado por vapor y las manifestaciones termales en 
superficie se puede ver en la figura 13. Cabe destacar que la absorción y 
condensación de vapor y gases en las aguas subterráneas, acuíferos colgados, 
lagos volcánicos y aguas meteóricas de infiltración somera genera aguas 
termales calentadas por vapor. Esto se produce debido a que la pluma 
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ascendente de vapor calienta las aguas que se encuentran cerca de la 
superficie o en ella. Adicionalmente, el vapor de origen geotermal carece de HCl 




Figura 13. Modelo conceptual geoquímico-hidrológico del sistema geotérmico de CVPCC 
(Sepúlveda, 2006). 
 
En la figura 13 se muestra que las aguas termales de Trahuilco y Los Baños 
son carbonatadas, esto puede ser debido a que posiblemente el gas que se 
encuentra en mayor concentración en el sistema hidrotermal es CO2, 
adicionalmente se puede ver que en ambos existe un acuífero, donde en 
Trahuilco es el acuífero secundario calentado por vapor y en Los baños se 
encuentra un acuífero colgado, es por esto que el vapor llega directo a estas 
aguas subterráneas calentándolas y manteniendo un pH básico (Sepúlveda, 
2006).  
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Por el contrario, en el centro del Cordón Caulle se encuentran Los Venados y 
Las Sopas, los que poseen aguas ácido-sulfatadas. Este cambio en la 
composición de las aguas puede estar dado por la posición del acuífero 
secundario, es decir, en esta zona el acuífero se encuentra bajo el nivel freático 
por lo que el ácido sulfhídrico (H2S) asciende a la superficie, se condensa y 
oxida formando ácido sulfúrico (H2SO4) el cual se disocia rápidamente 
aumentando la acidez de los condensados fumarólicos y causa la disolución de 
la roca de caja e incorpora material en suspensión en las soluciones termales. 
Cuando la disolución de la roca de caja es extrema se forman pozas de barro, 
como lo que ocurre en Las Sopas (Sepúlveda, 2006). 
 
La ausencia de Cl en las aguas termales se puede explicar por la presencia de 
un reservorio principal vapor-dominado con un nivel de ebullición profundo, el 
que favorecería la formación de salmueras cloruradas en profundidad, junto con 
la segregación de una fase de vapor empobrecida en Cl (Sepúlveda, 2006). 
 
Utilizando como base los estudios de gravimetría realizados en esta zona y los 
estudios de la geología en superficie, Sepúlveda (2005) propuso un modelo 
conceptual lito-estratigráfico del sistema geotérmico del Cordón Caulle (ver 
figura 14), en el cual se propone un paquete de al menos 500 m de espesor de 
lavas félsicas intercaladas con niveles pumíceos en la parte superficial del 
Cordón Caulle donde se desarrollarían los acuíferos secundarios calentados por 
vapor alimentadores de Trahuilco. En profundidad se encontraría el reservorio 
principal “vapor-dominado”, el cual tendría unos 1000 m de espesor, 
comprendido entre el contacto basamento cristalino-secuencia de Cordillera 
Nevada - Cordón Caulle ancestral y la base de la secuencia félsica del Cordón 
Caulle (Sepúlveda, 2006). 
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Tomando en cuenta las columnas mostradas en la figura 14, de base a techo se 
tienen las siguientes relaciones entre litología y permeabilidad determinadas por 
Sepúlveda (2006):  
 
• El basamento cristalino es relativamente impermeable y solo el 
fracturamiento secundario (tectónico) podría incrementar localmente su 
permeabilidad. 
 
• Sobre el basamento se encuentran lavas basálticas y andesítico-
basálticas eruptadas desde el edificio extinto de Cordillera Nevada y 
desde el sistema fisural ancestral Cordón Caulle, las que están 
depositadas de forma discordante sobre el basamento cristalino. Con 
respecto a la permeabilidad, estas lavas máficas serían las más 
permeables debido a que poseen un alto grado de fracturamiento primario 
(disyunción columnar) y un fracturamiento secundario (tectónico) y por lo 
tanto estas podrían ser las rocas donde se aloja el reservorio geotermal 
del Cordón Caulle. 
 
• Sobreyaciendo a las lavas máficas descritas anteriormente se encuentran 
intercalaciones de lavas riolíticas y depósitos pumíceos, donde una capa 
de estos últimos se encontraría en el contacto con el nivel inferior (lavas 
máficas) y actuaría como capa sello (por la presencia de vidrio volcánico el 
cual es comúnmente alterado a arcillas esmectitas). Por otro lado los 
niveles de lavas riolíticas intercaladas con los depósitos de caída pueden 
ser medios permeables (permeabilidad primaria en lavas de bloque) por 







             Figura 14. M
odelo lito-estratigráfico del C
ordón C
aulle (Sepúlveda, 2006). 
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II.5 Erupciones históricas 
La actividad eruptiva del CVPCC está referida al período histórico después de la 
conquista española (en los últimos ~500 años), solo se conoce parcialmente y 
tiene pocos registros comparado con otros volcanes de los Andes del Sur 
(Moreno y Petit-Breuilh, 1999). Esta falta de información es especialmente 
importante para los siglos XVI y XIX. Este hecho puede explicarse por el 
aislamiento del CVPCC de las principales ciudades durante el período hispano. 
La ciudad de Osorno se encuentra a 85 km al oeste del CVPCC en el valle 
central, fue establecida en 1553 D.C, siendo reconstruida en 1558 D.C y en 
1604 D.C debido al fuerte asedio de los indios llamados mapuches (Bengoa, 
2003). Después de dos siglos la ciudad fue repoblada en 1796 D.C. Hasta 
finales del siglo XIX, los mapuches se resistieron a la colonización española 
forzando una frontera virtual en el río Cautín a 200 km al norte. Incluso en 1850 
cuando la colonización alemana fue estimulada por el gobierno Chileno, el 
acceso a la zona andina oriental estaba restringida y no había conexión desde 
Osorno a Puerto Montt. Este hecho es importante porque pudo dificultar el 
acceso a los historiadores, naturalistas y sacerdotes jesuitas, principal fuente de 
las crónicas históricas de Chile. Aunque los indios mantuvieron un paso activo 
hacia las llanuras extra-andinas, solo en el siglo XX se estableció un paso 
internacional a través del río Golgol, al sur del volcán Puyehue (Lara et al., 
2006). 
 
Dos depósitos piroclásticos fueron datados con 14C con edades del período 
Hispánico, quizás de las posibles erupciones de 1759 D.C y 1893 D.C. Otras 
erupciones ocurrieron en 1921 D.C y 1960 D.C, además de un pequeño cono 
de pumita probablemente formado en 1990 D.C (Lara et al., 2006).  
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II.5.1 Historia de lavas fisurales 1921-1922 
Un ciclo eruptivo comenzó el 13 de Diciembre de 1921 y estuvo activo hasta 
Febrero de 1922 (Hantke, 1940). Una etapa inicial de la erupción estuvo 
formada por una columna Pliniana de 6.2 km durante los primeros siete días 
acompañado con explosiones cíclicas y notable actividad sísmica. En esta 
etapa inicial, se formaron ocho vents alineados sobre las fallas de anillo dentro 
de la Caldera Cordillera Nevada que alcanza 8 km de largo. Ellos drenaron 
flujos de lavas dacíticas durante unos segundos en una etapa muy efusiva. El 
vent más activo se encontraba en la parte norte donde un flujo de lava alcanzó 
el valle del río Riñinahue. El volumen total de tefra emitido entre 1921-1922 fue 
de aproximadamente 0.4 km3 (Lara et al., 2006). En la figura 15 se puede ver la 
distribución espacial de los depósitos de lava y pumita producidos en esta 
erupción.  
 
II.5.2 Historia de lavas fisurales de 1960 
El terremoto ocurrido en 1960 fue el gatillante de la erupción del CVPCC ese 
mismo año, la zona de ruptura determinada por Plafker y Savage (1970) fue de 
1000 km de largo y el CVPCC se encuentra aproximadamente en frente de la 
parte media de la zona de ruptura. Smylie y Mansinha (1968) determinaron que 
uno de los efectos de este terremoto fue el cambio del eje de rotación terrestre. 
El ciclo eruptivo ocurrió en una fisura de 5.5 km de largo cerca del margen SW 
del CVPCC y es formado por dos segmentos subparalelos. Cada segmento 
incluye lineamientos orientados N70-75°W. Veintiún vent identificables 
emitieron piroclástos y flujos de lavas riodacíticas (68.9-70.01% SiO2). El ciclo 
eruptivo comenzó el 24 de Mayo, 38 horas después del shock principal, 
comenzando con una fase explosiva subpliniana y la formación de una columna 
eruptiva de 8 km de alto junto con emisión de vapor de agua desde otros vents 
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a lo largo del sistema fisural (Lara et al., 2004). El centro más activo en esta 
fase fue el cráter Gris, seguido del cráter El Azufral, ambos en la parte sur al 
final de cada segmento. La pluma piroclástica fue dispersada al SE formando 
depósitos de pumita blanca de espesores desde los 10 cm hasta los 39-40 km 
(ver Figura 15). Una acumulación de bombas y grueso lapilli de pumita 
alrededor del cráter Gris formó un aspecto de cono de piroclástos. Una segunda 
fase eruptiva (efusiva) es descrita por Lara et al., 2004, donde tuvieron lugar 
efusiones de dacita mediante la intrusión de diques con dos direcciones, 
inicialmente intruyeron diques de dirección NW correspondiente a conductos 
fisurales preexistentes, y diques con dirección NNW, correspondientes a diques 
andersonianos. Finalmente terminó el 22 de julio después de meses de 
actividad (Lara et al., 2006). 
 
II.5.3 Historia de lavas fisurales del 2011 
El 4 de Junio de 2011 comenzó una explosión de magma riolítico con un VEI 3-
4 (Lara et al., 2012), fue precedido por enjambres sísmicos que comenzaron el 
27 de abril del 2011, situados entre los 2,5 y 5 km de profundidad (Alloway, 
2015). La erupción comenzó con una columna de tipo pliniana que ascendió a 
más de 15 km de altura por sobre el nuevo vent, la ceniza de esta columna 
circuló hacia el hemisferio sur en menos de 14 días provocando estragos en la 
aviación de Argentina, Uruguay, Sudáfrica, Australia, Nueva Zelanda y en Chile 
(Alloway, 2015). En enero de 2012 la actividad explosiva había disminuido, 
pasando a una columna sub-pliniana intermitente, mezclado con chorros de gas 
y emisión de cenizas producidas por erupciones vulcanianas. Esta actividad 
explosiva fue acompañada por extrusión de lava de obsidiana en una erupción 
hibrida explosiva-efusiva (Alloway, 2015). En la Figura 15 se observa la 
distribución espacial de los productos de esta erupción. 
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Figura 15. Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle. Mapa geológico simplificado del CVPCC 
donde se muestran sus erupciones históricas. La barra negra del mapa del CVPCC representa 5 km 
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III. MARCO TEÓRICO 
III.1 Generalidades 
A través de métodos de exploración sismológicos, los que utilizan la 
propagación de ondas sísmicas, es posible confirmar la existencia de 
estructuras geológicas activas que permitan la circulación de fluidos (en este 
caso de fluidos hidrotermales) o que permitan el ascenso del magma a la 
superficie. 
 
Los estudios de velocidades de ondas sísmicas se pueden utilizar para 
determinar zonas en las pudiese existir sistemas hidrotermales y posibles 
reservorios magmáticos debido a que en estas representan zonas de baja 
velocidad y de alta atenuación de las ondas sísmicas (Zobin, 2012). Es por esto 
que en este estudio se trabajó con sismos de tipo Volcano-Tectónicos (VT) e 
Híbridos (HB). 
 
Inicialmente, las señales sísmicas fueron analizadas utilizando diferentes 
algoritmos, esto con el fin de obtener una caracterización de la actividad 
sísmica y así poder sugerir las fuentes de su origen pre-post eruptivo. Éstos 
análisis fueron realizados por los sismólogos del OVDAS, los que clasificaron 
cerca de 1.521 sismos registrados entre 19 de abril del 2011 hasta el 5 de junio 
del 2012 y del 22 de febrero hasta el 24 de abril del 2014 (807 HB; 662 VT; 8 
LP), pero para efectos de éste trabajo solo se utilizaron los sismos de tipo 
Volcano-tectónico (VT) e Híbridos (HB). 
 
Para el análisis de los eventos sísmicos se utilizó la clasificación propuesta por 
Zobin (2012) las que se basan en las características espectrales, morfología de 
ondas y la duración que poseen los sismos. 
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La forma de onda de los sismos de tipo VT poseen una alta frecuencia y está 
caracterizada por mostrar de manera distinguible las fases de ondas de cuerpo 
P y S (ver figura 16), donde la frecuencia de ambas ondas va desde los 5–20 
Hz, siendo mayor el espectro de la onda P por sobre la S. Los sismos volcano-
tectónicos de baja frecuencia no muestran un claro arribo de las ondas P y S, 
con un espectro de frecuencia de ambos tipos del orden de 1–4 Hz. Usualmente 




Figura 16. Sismograma	 de	 un	 evento	 Volcano-Tectónico	 perteneciente	 a	 la	 sismicidad	 captada	 en	 el	 CVPCC,		
registrado	en	 la	estación	Puyehue.	En	esta	 imagen	se	muestra	el	sismograma	correspondiente	a	 la	componente	
vertical	y	su	frecuencia. 
 
Estos sismos se producen por un aumento de esfuerzos que generan un 
desplazamiento de un plano de falla o debilidad, es decir, se forman por el 
fracturamiento de la roca en respuesta a la intrusión y migración del magma en 
forma de dique. La región cerca de la punta del dique (cavidad) donde el 
magma no puede penetrar, puede ser ocupado por volátiles magmáticos o por 
fluidos en los poros de la roca huésped, esta región es influenciada por el 
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aumento de stress el cual es proporcional al largo de la cavidad en la punta del 
dique (Zobin, 2012).  
 
Existen tres casos de rompimiento que se pueden producir en las cercanías de 
la punta del dique (ver figura 17): reactivación de una falla lejana a la cavidad, 
reactivación de una falla adyacente a la cavidad y falla de cizallamiento en roca 




Figura 17. Diagrama esquemático de un dique/intrusivo planar y los tres tipos de deformación que 
se pueden formar por su movimiento: (1) reactivación de una fallas preexistentes lejanas a la 
cavidad del dique; (2) reactivación de fallas preexistentes adyacentes a la cavidad; y (3) fallamiento 
por cizalle de la roca intacta adyacente a la cavidad. El mínimo stress principal σ3 es perpendicular 
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El dique puede gatillar la reactivación de fallas preexistentes que se encuentran 
en sus cercanías, es por esto que este tipo de fracturas se consideran 
magmáticas. Adicionalmente, se puede decir que este fracturamiento puede 
mostrar la trayectoria del movimiento del dique (Zobin, 2012). 
 
Los sismos de tipo Híbridos poseen una entrada de alta frecuencia y una 
extensa coda de baja frecuencia (ver figura 18). Estos eventos sísmicos están 
asociados en primera instancia a rompimiento de roca, donde una vez que el 
camino para el fluido es creado, el fluido/fundido se mueve a través de las 
grietas produciendo una resonancia de baja frecuencia, la que es bien vista en 
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III.2 Adquisición y procesamiento de datos 
Los datos de los eventos sísmicos utilizados para los diferentes estudios fueron 
proporcionados por el Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur. 
 
Antes de introducir los datos a los distintos software para analizarlos hubo que 
depurar la base de datos inicial para así obtener resultados óptimos, la cantidad 
inicial de eventos sísmicos fue de 1.469 (807 HB; 662 VT), obtenidos 
directamente del software Hypo71, luego se filtraron por los siguientes criterios:  
 
1. Los eventos sísmicos deben tener nueve o más fases (corresponden a 
ondas P y S), esto quiere decir que para cada evento sísmico, que es 
registrado en las estaciones, se deben distinguir bien nueve o mas arribos 
de onda P o S. 
 
2. Deben tener un GAP menor a 180°, es decir, el ángulo entre las 
estaciones que registran este evento sísmico debe ser menor a 180°. 
 
3. Deben tener un RMS menor a 0.15 
 
4. El error en la horizontal debe ser menor o igual a 1.0 km. 
 
5. El error en la vertical debe ser menor a 1,5 km. 
 
Este filtro dejó finalmente 512 eventos sísmicos, con los que se comenzó a 
trabajar con el software VELEST, el cual es una herramienta que se ocupa para 
mejorar las localizaciones a través de la elaboración de un modelo de 
velocidades unidimensional, el cual se realizó específicamente para la zona de 
estudio. 
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Para ejecutar el software antes mencionado es necesario tener un modelo de 
velocidades unidimensional (normalmente se parte desde uno global, pero en 
este caso se utilizó un modelo realizado por el geólogo Daniel Basualto), 
además de las localizaciones iniciales de los eventos sísmicos (extraídos desde 
el software Hypo71) y las estaciones que captaron estos sismos. 
 
VELEST posee dos modalidades, una en modo simple (realiza la localización 
de eventos sísmicos en forma individual) y en modo simultáneo (localiza los 
eventos sísmicos y adicionalmente calcula un nuevo modelo de velocidades, 
intentando mejorar el que se usó como entrada). En este trabajo se utilizará el 
modo simultáneo ya que es necesario tener un óptimo modelo de velocidades 
unidimensional para así tener un buen modelo de entrada para la realización de 
la tomografía sísmica. 
 
Al utilizar VELEST se determinaron ciertos parámetros para poder mejorar las 
localizaciones, entre ellos están el promedio de las alturas de las estaciones 
(todos los hipocentros deberán estar bajo esta altura, para evitar airquakes), 
radio máximo (determina la distancia máxima que considera al momento de 
localizar los sismos, es decir, si las estaciones que captan algunos de los 
sismos están fuera de este radio, no serán considerados), además de tomar en 
cuenta la topografía del lugar (esto quiere decir que se mejorarán las 
localizaciones de los eventos sísmicos superficiales en terrenos rugosos) (ver 
figura 19). 
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Figura 19. Archivo Velest.cmn. Contiene la latitud y longitud del volcán, zshift (promedio de alturas 
de las estaciones), neqs (numero de eventos), isingle (modo de VELEST, en este caso es 0 ya que 
se eligió el modo simultaneo), dmax (radio máximo), itopo (es 1 ya que se considera la topografía), 
zmin (profundidad mínima de hipocentros), nsp (considera las fases P y S), nmod (numero de 
modelos de velocidad) e itmax (número máximo de iteraciones). 
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Con este software, además, se depuró nuevamente la base de datos 
eliminando los eventos sísmicos que estaban fuera de un radio de 150 km y los 
sismos que tenían RMS altos. Finalmente la base de datos quedó con 486 
sismos de tipo VT e Híbridos, con los cuales se comenzó a trabajar en HypoDD.  
 
El software HypoDD crea clusters de sismos que son captados por las mismas 
estaciones, lo que mejora la localización de éstos. Una vez hecho este proceso 
se encontraron errores en la vertical (Z>1 km) en algunos sismos, por lo que 
fueron eliminados y finalmente quedaron 468 eventos a relocalizar en el 
software TomoDD y con los cuales se realizará la tomografía sísmica. Cabe 
destacar que de éstos 468 sismos que con los que se trabajará, 11 fueron 
registrados por las estaciones portátiles mencionadas en el apartado I.6. 
 
III.3 Funcionamiento de Software 
III.3.1 Hypo71 
Hypo71 es un programa informático para determinar el hipocentro, magnitud y 
primer movimiento de los terremotos locales. Fue diseñado principalmente para 
procesamiento de grandes cantidades de datos sísmicos registrados a corta 
distancia en una densa red de sismógrafos (Lee y Lahr, 1972). Para este 
trabajo se utilizaron las localizaciones realizadas con Hypo71 (base original) 
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III.3.2 VELEST 
El software VELEST es una rutina de Fortran77 que se utiliza para derivar 
modelos de velocidad 1-D para localizaciones, además de ser usado como 
referencia para tomografías 3-D (Kissling, 1988, Kissling et al., 1994). 
 
La determinación de un modelo de velocidad 1-D es un proceso de ensayo y 
error (Kissling et al., 1994), que comienza con la recopilación de los datos a 
estudiar, en este caso son los sismos registrados desde el 19 de abril del 2011 
hasta el 5 de junio del 2012 y del 22 de febrero hasta el 24 de abril del 2014. En 
este modelo se establecen capas con espesores constantes, a los cuales se les 
asignan velocidades constantes. 
 
III.3.3 HypoDD 
HypoDD utiliza un algoritmo de doble diferencia para localización de 
hipocentros de sismos, el cual toma en cuenta la diferencia del tiempo de viaje 
medido con el tiempo de viaje observado de las ondas P y S. El residual de los 
tiempos de viaje observado y teórico se minimiza para un par de sismos 
captados por una misma estación. El algoritmo de doble diferencia para 
localización de sismos es el siguiente: 
 
El tiempo de arribo, T, para un sismo, i, con una estación, k, es expresado 
usando un rayo teórico y un camino integral para el rayo,  
 
!!! =  !! +  !"#,!!  
 
(1)	
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Donde T es el tiempo de origen del evento i, u es un vector lentitud, y ds es un 
elemento de longitud del camino. Debido a la relación no linear entre el tiempo 
de viaje y la localización del evento, se realiza la serie truncada de Taylor para 
linearizar la ecuación (1). El problema resultante es uno en el que los residuos 
de tiempo de viaje, r, para un evento i están linealmente relacionados con las 
perturbaciones, Δm, a los parámetros hipocentrales para cada observación k:  
 
!!!!!!  ∆!!  =  !!!  
 
 
Donde rki = (tobs – tcal)ik, tobs y tcal son los tiempos de viaje observados y teóricos, 
respectivamente, y ∆!! = (∆!! ,∆!! ,∆!! ,∆!!). 
 
La ecuación (2) es apropiada para medir los tiempos de arribo. Sin embargo, el 
método de correlación cruzada mide la diferencia de tiempos de viaje entre 
eventos, (tik – tjk)obs, y como consecuencia, la ecuación (2) no puede ser usada 
directamente. Fréchet (1985) obtuvo una ecuación para parámetros 
hipocentrales relativos entre dos eventos i y j tomando la diferencia entre la 
ecuación (2) para un par de eventos,  
 !!!!"!!  ∆!!"  =  !"!!" 
 
Donde ∆!!" = (∆!"!", ∆!"!", ∆!"!", ∆!"!") es el cambio en los parámetros 
hipocentrales relativos entre dos eventos, y las derivadas parciales de t con 
respecto a m son los componentes del vector lentitud (la onda puede retardarse 
o acelerar según el modelo de velocidad) del rayo que conecta a la fuente y la 
medición que recibe la fuente (Aki y Richards, 1980). Notar que en la ecuación 
(2)	
(3)	
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(3) la fuente es el centroide de los dos hipocentros, asumiendo el vector lentitud 
constante para los dos eventos. !"!!" en la ecuación (3) es el residual entre la 
diferencia de tiempo de viaje observado y calculado entre dos eventos definido 
como 
 !"!!" = (!!! − !!!)!"# −  (!!! − !!!)!"# 
 
La ecuación (4) define la doble diferencia. Notar que la ecuación (4) puede usar 
cualquier fase con tiempo de arribo medido donde los tiempos de viaje 
observables son absolutos, t. 
 
Se asume un vector lentitud constante para un par de eventos que estén muy 
próximos entre sí, pero se descompone en el caso de que los eventos estén 
más separados. Es generalmente válida la ecuación para el cambio en la 
distancia hipocentral entre dos eventos i y j, esta se obtiene tomando la 
diferencia entre la ecuación (2) y tomando el vector lentitud apropiado y tiempo 
de origen para cada evento (ver figura 20): 
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O escrito en detalle 
 
!"!!!" ∆!! +  !"!!!" ∆!! +  !"!!!" ∆!! +  ∆!! 
−!"!!!" ∆!! − !"!!!" ∆!! − !"!!!" ∆!! − ∆!! =  !"!!" 
 
Las derivadas parciales de los tiempos de viaje, t, para los eventos i y j, con 
respecto a sus localizaciones (x, y, z) y tiempo de origen (τ), respectivamente, 
son calculados para los hipocentros actuales y la ubicación de la estación en 
que se registró la fase k-ésima. 
 ∆!,∆!,∆!"∆! son los cambios necesarios en los parámetros hipocentrales para 
que el modelo se ajuste mejor a los datos. 
 
Combinando la ecuación (6) de todos los pares hipocentrales para una 
estación, y para todas las estaciones, para formar un sistema de ecuaciones 
lineales de la forma 
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Donde se define la matriz M x 4N (M, numero de observaciones de doble 
diferencia; N, numero de eventos) contiene derivadas parciales, d es el vector 
que contiene los datos de doble diferencia (4), m es el vector longitud 4N, ∆!,∆!,∆!,∆! T, contiene los cambios en los parámetros hipocentrales que 
queremos determinar. Podemos restringir el desplazamiento medio de todos los 
terremotos durante el traslado a cero mediante la extensión (7) por cuatro 
ecuaciones de modo que ∆!!!!!! = 0 
 
Para cada dirección de coordenadas y tiempo de origen, respectivamente. 
Notar que es una manera cruda para aplicar una restricción, pero apropiada 
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Figura 20. Ilustración del algoritmo de relocalización de sismos utilizado por HypoDD. Los círculos 
sólidos y abiertos representan los hipocentros que son unidos con sus eventos vecinos por datos 
de correlación cruzada (líneas solidas) o por catalogo (líneas segmentadas). Para dos eventos i y j, 
la localización inicial (círculos abiertos) y su vector lentitud correspondiente, s, con respecto a dos 
estaciones, k y l, son mostradas. El camino del rayo desde las fuentes hasta las estaciones son 
indicadas. Las flechas gruesas (∆!) indican la relocalización del vector para los eventos i y j 
adquirido en la ecuación (5), y dt es la diferencia del tiempo de viaje entre los eventos i y j 
observados en la estación k y l, respectivamente (Waldhauser y Ellsworth, 2000). 
 
III.3.4 TomoDD 
El software TomoDD utiliza el mismo algoritmo de doble diferencia que el 
software HypoDD, solo que en este caso utiliza un enfoque tridimensional en 
sus ecuaciones, como se puede ver a continuación: 
 
El tiempo de llegada de la onda de cuerpo T desde un terremoto i a una 
estación sísmica k es expresado usando la teoría de rayos como un camino 
integral 
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(9)	!!  ! !! !  !"#!!!  
Donde !! es el tiempo de origen del evento i, u es un vector lentitud y ds es un 
elemento de longitud del camino. Para una tomografía sísmica local, las 
coordenadas (!!, !!, !!), el tiempo de origen, el camino del rayo y el vector 
lentitud son desconocidos. La relación entre el tiempo de arribo y la localización 
de los eventos es no lineal, para linearizar esta relación se usa la serie truncada 
de Taylor en la eq. (9). Si discretizamos la velocidad usando un modelo de 
malla 3-D, podemos escribir una ecuación lineal relacionando el desajuste entre 
los tiempos de llegada observados y los teóricos !!!  para las perturbaciones de 
los hipocentros y parámetros de velocidad de las estructuras 
 
!!!  =  !!!!!!!!!!!! ∆!!! +  ∆!! +  !!"∆!!!!!!"!!! !!∆!!  
 
Donde Mik indica el numero de segmentos de la trayectoria del evento sísmico i 
a la estación k y !!" son la interpolación de pesos de n-ésimo nodo de la malla 
en el punto medio del segmento con longitud ∆!!. Sustrayendo una ecuación 
similar para el evento j observado en la estación k de la ecuación (10), tenemos 
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Donde !!! − !!! es llamado doble diferencia (Waldhauser y Ellsworth, 2000). Este 
término es la diferencia entre el deferencial de los tiempos de arribo observados 
y calculados para dos eventos, y puede ser escrito como 
 
!!! − !!! = (!!! − !!!)!"# −  (!!! − !!!)!"# 
 
Los diferenciales de tiempo de arribo observados (!!! − !!!)!"# pueden ser 
calculados por cross-correlacion o extraídos del catalogo de tiempos de arribo. 
 
Cabe destacar que la ruta de los rayos de dos eventos cercanos se pueden 
superponer, lo que significa que los términos derivados de la ecuación (11) se 
pueden cancelar fuera de la región de origen. Por esta razón, se incluyen los 
tiempos absolutos de llegada en la inversión, para resolver la estructura de 
velocidad fuera de la región fuente (Zhang y Thurber, 2006). 
 
III.3.4.1 Checkerboard 
Para poder corroborar la calidad de los datos que se utilizaron para realizar la 
tomografía sísmica 3D es necesario realizar el Checkerboard.  
 
En este proceso, inicialmente se utiliza el modelo de velocidades usado en la 
tomografía sísmica 3D modificándolo con un estilo de tabla de ajedrez, 
aumentando y disminuyendo las velocidades en +10% y -10%, este cambio se 
genera cada 2 km y en los ejes X, Y, Z (cubo de 2x2x2 km). 
 
(12)	
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Una vez hecho el modelo sintético, utilizando las localizaciones de los sismos y 
sus estaciones, se corre el software TomoDD_syn para crear dos archivos, uno 
con los tiempos absolutos y otro donde se encuentran los pares de estaciones a 
relocalizar, estos archivos son creados a partir del modelo “deformado” en 
forma de tablero de ajedrez mencionado anteriormente (ver figura 21) y es por 




Figura 21. Gráfico del modelo sintético. En esta figura se muestra la forma de tabla de ajedrez que 
adquiere el modelo inicial al variar sus velocidades en un 10%. La barra de colores a la derecha 
muestra la escala de velocidades de “onda P (km/s)”. 
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Finalmente, se debe efectuar la inversión de tipo checkerboard, esto se realiza 
teniendo el modelo 3-D original (sin cambios en sus velocidades) y los tiempos 
absolutos junto con los pares de estaciones a relocalizar.  
 
Debido a que se utiliza el modelo original y los tiempos teóricos, el camino del 
rayo desde el hipocentro hasta la estación debería alterar este modelo, lo que 
se ve reflejado en cambios de velocidades, por lo que se debería parecer al 
modelo sintético (ver figura 22). 
  
Por lo tanto, si la restitución tiene similitudes con el modelo sintético quiere decir 
que los datos en esa zona son buenos, de lo contrario se podría decir que faltan 
datos y es por esto que hay zonas en las que el modelo original no fue alterado. 
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Figura 22. Gráfico de restitución del modelo sintético. En esta figura se muestran las zonas que 
fueron restituidas del modelo original al “combinarlo” con los tiempos teóricos calculados 
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(5)	
III.3.4.2 Índice de Restitución (R) 
El índice de restitución se utiliza para cuantificar la recuperación del modelo 
sintético con respecto al original y se define como: 




Xt(i, j, k) es el valor de velocidad en el nodo (i, j, k) después de una inversión 
simple (restitución). 
 
Xv(i, j, k) es el valor de velocidad en el nodo (i, j, k) en el modelo 3-D real 
(modelo sintético). 
 
Xi(i, j, k) es el valor de velocidad en el nodo (i, j, k) en el modelo 1-D inicial. 
 
Como este índice de restitución (R) corresponde a un porcentaje, si R=100 
quiere decir que hubo una restitución de velocidad completa en un nodo, así 
mismo si R=0 quiere decir que no hubo restitución (ver figura 23) y su velocidad 
no fue invertida, cuando R<0 la estimación de la velocidad difiere del valor 
verdadero más que la velocidad inicial, es decir, el valor de la velocidad del 
modelo sintético es mayor que el valor de la velocidad del modelo original 
(Calo’, 2009). 
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Figura 23. Gráfico del índice de restitución de un modelo sintético. Esta figura muestra las zonas de 
alta y baja restitución. La barra de la derecha muestra las variaciones de porcentajes de restitución. 
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IV. RESULTADOS 
IV.1 Datos de entrada y salida de software 
IV.1.1 VELEST 
Luego de que los sismos son registrados por las estaciones sismológicas, estos 
son localizados con el software Hypo71 en el Observatorio Volcanológico de los 
Andes del Sur (OVDAS). Esta es una herramienta para determinar a priori en 
qué lugar aproximado se produjo dicho evento sísmico, pero la localización no 
siempre es precisa debido a que se utiliza un modelo de velocidades regional y 
no uno específico para cada volcán.  
 
Para poder precisar un poco las localizaciones, se utiliza el software VELEST, 
con el cual se modificó el modelo de velocidades de ondas P y S 
unidimensional realizado por el geólogo Daniel Basualto (ver figura 24). El 
gráfico del modelo de velocidades final se puede ver en la figura 25. 
 
	

















Velocidad de onda [km/s] 
Vp 
Vs 
	 	 	 	77
	
Figura 25. Gráfico de velocidades unidimensional mejorado con el software VELEST. 
	
Finalmente el modelo de velocidades unidimensional muestra que hay dos 
zonas con diferencias de velocidades significativas, desde los -2.0 hasta los 3.5 
km muestran una zona de baja/media velocidad, la cual posiblemente 
corresponde a depósitos poco consolidados, como rocas volcánicas y depósitos 
volcanoclásticos, los que podrían estar alojando un sistema hidrotermal somero 
(predominantemente conformado por aguas meteóricas) y un sistema 
hidrotermal más profundo con una componente magmática importante; y otra 
zona desde los 4.5 hasta los 8.5 km de mayor velocidad, la cual puede 
corresponder a rocas del basamento pre-volcánico (Batolito Futrono-Riñihue, 
Complejo Metamórfico Trafún, estratos del Lago Ranco o estratos de Pitreño). 
Las velocidades y sus profundidades se muestran en la tabla 2 (ver Anexo I). 
 
Los parámetros de entrada que se muestran en la tabla 3 contienen la latitud y 
longitud del volcán, zshift (promedio de alturas de las estaciones), neqs 
(numero de eventos sísmicos utilizados), isingle (modo de VELEST, en este 
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que estaciones sismológicas se utilizarán y cuáles no), itopo (es 1 ya que se 
considera la topografía), zmin (profundidad mínima de hipocentros), nsp 
(considera las fases P y S), nmod (numero de modelos de velocidad) e itmax 
(número máximo de iteraciones). 
 
IV.1.2 HypoDD 
Otra forma de relocalizar los eventos sísmicos es a través del software 
HypoDD. Como éste utiliza el algoritmo de doble diferencia descrito en el 
apartado III.3.3 es posible que las localizaciones de los hipocentros cambien de 
posición. Cabe destacar que para relocalizar los sismos con este software se 
utilizó el mismo modelo unidimensional creado con el software VELEST, pero 
solo utilizando las velocidades de onda P (km/s) (ver figura 26). 
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Al utilizar el algoritmo de doble diferencia es necesario incluir algunos 
parámetros para que el software elija los pares de eventos a relocalizar y con 
los cuales creará clusters, dentro de éstos se encuentran la máxima distancia 
entre pares de eventos y la estación (MAXDIST), radio máximo de búsqueda de 
sismos (MAXSEP), número máximo de vecinos por evento para generar un par 
(MAXNGH), número mínimo de pares enlazados por vecindario (MINLINK), 
número mínimo de enlaces por par (MINOBS) y número máximo de enlaces por 
par (MAXOBS) (ver tabla 4; Anexo I). 
 
Una vez añadidos los parámetros para la elección de pares de sismos, se debe 
ingresar algunos parámetros de entrada (ver tabla 5 y tabla 6; Anexo I) para 
determinar de dónde sacará los datos (IDAT), las fases que tomará (IPHA), la 
distancia máxima entre el centroide de los clusters y las estaciones (DIST), en 
qué modo trabajará (ISOLV), cuantas iteraciones realizará (NITER), la 
ponderación que le dará a cada iteración (WTCTP, WTCTS), umbral residual en 
segundos (WRCT,WDCT; con este parámetro es posible agregar o quitar 
sismos a cada iteración  debido a que es un parámetro de corte, pero no 
discrimina la calidad de éstos), y damping (DAMP; este parámetro determina 
que tan rápido converge la solución debido a que está ligado al número de 
condición, CND). 
 
Adicionalmente se debe ingresar el modelo de velocidades unidimensional, 
donde en este caso se utilizaron 12 capas y una razón Vp/Vs de 1.78 (ver tabla 
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Finalmente, se formaron dos cluster de los cuales solo se analizará el que 
contiene mayor cantidad de datos, en el cual se analizaron 450 eventos 
sísmicos registrados por 19 estaciones. El resumen del proceso de 
relocalización de los eventos sísmicos se muestra en la tabla 8 (ver Anexo I). 
 
Los datos de salida arrojados por el software HypoDD son los siguientes: 
número de iteraciones (IT), porcentaje de eventos sísmicos utilizados del total, 
es decir, de los 450 eventos se utilizó el 98% de éstos (EV), porcentaje de 
eventos sísmicos utilizados del catálogo, es decir, del 98% solo se utilizó el 82% 
de éstos (CT), RMS residual de los datos del catálogo (RMSCT), el mayor RMS 
residual observado para una estación (RSST), promedio absoluto de cambio de 
posición en la localización del hipocentro y el tiempo de origen durante cada 
iteración (DX, DY, DZ, DT), número de airquakes detectados y eliminados (AQ), 
número de condición (CND). 
 
IV.1.3 TomoDD 
Una vez realizada la relocalización con el software HypoDD, es posible 
relocalizar con el software TomoDD, esto es debido a que se necesitan las 
coordenadas del cluster creado anteriormente. Como es similar al HypoDD, se 
deben determinar ciertos parámetros de entrada antes de correrlo, estos se 
dividen en: parámetros para determinar el tipo de datos que se usarán (ver tabla 
9), parámetros para el control de las soluciones tanto como la cantidad de set 
de iteraciones, como el smoothing en X, Y, Z y la altura máxima para incluir 
sismos (ver tabla 10; Anexo I). 
 
Además se deben incluir parámetros que tienen relación a la localización inicial 
del cluster (ver tabla 11; Anexo I), y finalmente parámetros de selección de 
datos a relocalizar (ver tabla 12; Anexo I). 
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Para determinar que datos va a relocalizar es necesario indicar el número de 
iteraciones que realizará (NITER), la ponderación que le dará a cada iteración 
(WTCTP, WTCTS), umbral residual en segundos (WRCT,WDCT; con este 
parámetro es posible agregar o quitar sismos a cada iteración  debido a que es 
un parámetro de corte, pero no discrimina la calidad de éstos), y damping 
(DAMP; este parámetro determina que tan rápido converge la solución debido a 
que está ligado al número de condición, CND). 
	
Adicionalmente es necesario tener el modelo tridimensional creado a partir del 
modelo de velocidades unidimensional utilizado en HypoDD (ver figuras 27 y 
28). Éste modelo es una grilla de 9x9x7, con separación entre nodos cada 2 km, 




Figura 27. Perfil Y= 1 km donde se muestra las variaciones de velocidades en profundidad, para un 
modelo tridimensional pero con velocidades constantes. 
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Figura 28. Perfil Y= 1 km donde se muestra las variaciones de velocidades en profundidad y en el 
eje X, para un modelo de velocidades tridimensional, donde al aplicar el algoritmo de doble 
diferencia se determinan las velocidades de ondas P "reales" que debería haber en cada nodo. 
. 
Una forma más sencilla de graficar esta grilla es montándola sobre un mapa del 
CVPCC y así demostrar en que lugar se encuentra cada coordenada (ver figura 
29). 
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Figura 29. Mapa del CVPCC con grilla para tomografía sísmica superpuesta. Ésta grilla muestra las 
coordenadas utilizadas para el modelo de velocidades tridimensional. 
	
Finalmente, al igual que al correr el software HypoDD, TomoDD arroja datos de 
salida los cuales son analizados para determinar si es necesario realizar el 
proceso una vez más o si es un buen resultado para luego ser graficado e 
interpretado. El resultado final para este estudio arrojó los datos de salida que 
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Los datos de salida arrojados por el software TomoDD son los siguientes: 
número de iteraciones (IT), porcentaje de eventos sísmicos utilizados del total 
(EV), porcentaje de eventos sísmicos utilizados del catálogo (CT), RMS residual 
de los datos del catálogo (RMSCT), el mayor RMS residual observado para una 
estación (RSST), promedio absoluto de cambio de posición en la localización 
del hipocentro y el tiempo de origen durante cada iteración (DX, DY, DZ, DT), 
número de airquakes detectados y eliminados (AQ), número de condición 
(CND). 
 
IV.2 Localizaciones y relocalizaciones 
IV.2.1 Localizaciones con Hypo71 
Como ya se mencionó anteriormente, las localizaciones adquiridas con el 
software Hypo71 son las primeras en ser analizadas por los analistas del 
OVDAS y utilizan un modelo de velocidades unidimensional regional, es por 
esto que son menos precisas que las relocalizaciones realizadas con los 
software VELEST, HypoDD y TomoDD. 
 
Las localizaciones de los sismos registrados antes de la erupción son someras 
y se concentran a lo largo del Cordón Caulle, adicionalmente se muestra una 
tendencia SW que es poco marcada en profundidad pero se logra observar de 
mejor manera en planta (ver figura 30). La ubicación de los hipocentros 
mostrados en la figura 31 es más bien aleatoria, ya que se registraron en un 
período de subsidencia de la zona de estudio producto de la migración del 
magma luego de la erupción. 
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Figura 30. Mapa de localizaciones de sismicidad realizado con el software Hypo71 correspondiente 
al período previo a la erupción del 2011-2012. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza 
de la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben. La estrella 
roja corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores representan la distribución 
espacio-temporal de la sismicidad.  
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Figura 31. Mapa de localizaciones de sismicidad realizado con el software Hypo71 correspondiente 
al período post-eruptivo. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza de la ZFLO, las 
líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben. La estrella roja 
corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores representan la distribución 
espacio-temporal de la sismicidad.  
 
	
IV.2.2 Relocalización con VELEST 
Como las localizaciones realizadas con el software Hypo71 no son tan precisas 
como se espera, es necesario relocalizar los eventos sísmicos para tener una 
mejor visión de lo que ocurre bajo el CVPCC antes y durante la erupción.  
	
Una vez mejorado este modelo de velocidades unidimensional, se relocalizaron 
los sismos pre-erupción, donde se muestra la migración de los sismos hacia la 
superficie desde la Caldera Cordillera Nevada a través del Cordón Caulle (los 
círculos de color azul muestran los sismos que se registraron cerca del día de la 
	 	 	 	87
erupción), esta tendencia se puede apreciar  en el perfil de longitud. 
Adicionalmente, en planta se puede apreciar una tendencia SW de los sismos, 
la cual es formada días antes de la erupción (ver figura 32). 
	
Finalmente, en el mapa de localizaciones de sismos que se registraron luego la 
erupción, éstos son más superficiales y existe una sismicidad aleatoria dentro 




Figura 32. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software VELEST 
correspondiente al período previo a la erupción del 2011-2012. Las líneas segmentadas rojas 
corresponden a la traza de la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de 
tipo graben. La estrella roja corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores 
representan la distribución espacio-temporal de la sismicidad.  
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Figura 33. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software VELEST 
correspondiente al período post-eruptivo. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza de 
la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben. La estrella roja 
corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores representan la distribución 
espacio-temporal de la sismicidad.  
	
IV.2.3 Relocalización con HypoDD 
Otra forma de relocalizar los sismos es con el software HypoDD, el cual al 
utilizar el algoritmo de doble diferencia y, por ende, buscar pares de sismos que 
son registrados por una misma estación, puede cambiar los sismos de posición 
con respecto a las localizaciones realizadas con VELEST, aunque esto no 
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Los eventos sísmicos registrados antes de la erupción muestran una leve 
tendencia de los sismos a ascender desde una zona profunda (aprox. 10 km) 
hacia una zona más superficial, recorriendo el Cordón Caulle, y los más 
cercanos al día de la erupción (color azul) se concentran cerca del vent o con 




Figura 34. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software HypoDD 
correspondiente al período previo a la erupción del 2011-2012. Las líneas segmentadas rojas 
corresponden a la traza de la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de 
tipo graben. La estrella roja corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores 
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Analizando los sismos que se registraron luego la erupción, al igual que con el 
software VELEST, se muestran sismos someros a través del Cordón Caulle y 
aún más someros cerca del vent. Por otro lado es evidente la tendencia SW 
tanto en profundidad como en planta, cabe destacar que los sismos de 




Figura 35. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software HypoDD 
correspondiente al período post-eruptivo. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza de 
la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben. La estrella roja 
corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores representan la distribución 
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IV.2.4 Relocalización con TomoDD 
Finalmente, se relocalizaron los eventos sísmicos para la erupción del 2011-
2012 con el software TomoDD, el cual utiliza un algoritmo de doble diferencia 
como es mencionado en el apartado III.3.4, en el cual adicionalmente se debe 
utilizar un modelo de velocidades tridimensional, con el cual se espera que las 
condiciones sísmicas sean similares a las de la corteza ubicada bajo este 
complejo volcánico.  
 
Los sismos del período pre-eruptivo esbozan de mejor manera que con los 
software anteriormente mencionados la migración de los sismos desde una 
zona profunda ubicada bajo la Caldera Cordillera Nevada, hacia una zona más 
somera a través del Cordón Caulle hasta el vent, además la tendencia SW 
también es clara (ver figura 36). Cabe destacar que los sismos registrados bajo 
la Caldera Cordillera Nevada y el Cordón Caulle esta relacionada a la actividad 
volcánica, mientras que la asociada a la tendencia SW es sismicidad profunda 
relacionada a la reactivación de una estructura. 
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Figura 36. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software TomoDD 
correspondiente al período pre-eruptivo. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza de 
la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben y la línea 
segmentada amarilla corresponde a la posible rama de la ZFLO reactivada días antes de la erupción 
del 2011. La estrella roja corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores 
representan la distribución espacio-temporal de la sismicidad. 
 
Los sismos registrados durante el período post-eruptivo muestran una 
sismicidad aleatoria. Adicionalmente se muestra una clara tendencia SW tanto 
en profundidad como en planta (ver figura 37). 
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Figura 37. Mapa de relocalizaciones de sismicidad realizado con el software TomoDD 
correspondiente al período post-eruptivo. Las líneas segmentadas rojas corresponden a la traza de 
la ZFLO, las líneas segmentadas negras corresponden a estructuras de tipo graben. La estrella roja 
corresponde al vent formado durante esta erupción. Los colores representan la distribución 
espacio-temporal de la sismicidad. 
 
En síntesis, las relocalizaciones realizadas con todos los software (VELEST, 
HypoDD y TomoDD) muestran la misma tendencia de migración de los sismos 
desde una zona profunda hacia una zona más somera antes de la erupción 
(desde debajo de la Caldera Cordillera Nevada, concentrándose bajo el Cordón 
Caulle hasta llegar al vent), una tendencia SW que se forma días previos a la 
erupción y sismicidad aleatoria luego de la erupción, aunque se muestra de 
mejor manera con TomoDD. Esto puede ser producto del modelo de 
velocidades 3-D utilizado en este software, por lo que se podría asemejar de 
mejor manera a la corteza.  
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IV.3 Tomografía sísmica e índices de restitución 
Es posible graficar los datos sísmicos arrojados por el software TomoDD y así 
adquirir perfiles que muestren la variación de las velocidades de las ondas P en 
los ejes X, Y, Z. Estas variaciones de velocidades son mostradas por distintos 
colores donde de rojo a azul se muestran las velocidades de forma creciente. 
Adicionalmente se grafican líneas de isovelocidades, las que pueden ayudar a 
delinear posibles estructuras mayores. 
 
Como se muestra en la tabla 11 (ver Anexo I), se realizaron nueve perfiles para 
el eje X, nueve perfiles para el eje Y y siete perfiles para el eje Z. De todos 
éstos se eligieron seis para analizar debido a que son los más concluyentes. La 
elección de éstos perfiles se realizó analizando los índices de restitución de 
cada uno, los cuales deben tener gran parte de éste con un porcentaje de 
restitución superior o igual al 50%, como se ve en la figura 38 (Índice de 
restitución para X=1). 
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Figura 38. Índice de restitución para el perfil X=1km. Esta figura muestra las zonas de alta y baja 
restitución. La barra de la derecha muestra las variaciones de porcentajes de restitución. 
	
Finalmente los perfiles elegidos fueron superpuestos sobre el mapa del CVPCC 
con la grilla de 2x2x2 km (la cual se encuentra orientada en el sentido de éste 
complejo volcánico). En la figura 39 se muestra el perfil X= -1km, donde éste 
muestra una zona de baja velocidad entre los 3-5 km de profundidad y sobre 
ésta una zona de menor velocidad que va desde los 2 km de profundidad hasta 
aproximadamente los 1.5 km (con un espesor de 3.5 km aproximadamente). En 
el perfil X= 1km también es posible identificar estas zonas de baja velocidad 
como se muestra en la figura 40, evidenciando continuidad de las bajas 
velocidades superficiales relacionadas a la estructura del graben. 
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Figura 39. Superposición del modelo 2-D original sobre la malla en el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle para X= -1km. A la izquierda de la figura se encuentra la barra de colores que 
corresponde a las distintas velocidades de “onda P (km/s)”. Las líneas segmentadas rojas limitan 
la zona de baja velocidad (celeste) y la zona de muy baja velocidad (anaranjado). El área anaranjada 
sugiere la existencia de un sistema hidrotermal importante asociado a esta zona de baja velocidad.  
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Figura 40. Superposición del modelo 2-D original sobre la malla en el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle para X= 1km. A la izquierda de la figura se encuentra la barra de colores que 
corresponde a las distintas velocidades de “onda P (km/s)”. Las líneas segmentadas rojas limitan 
la zona de baja velocidad (celeste) y la zona de muy baja velocidad (anaranjado). 
	
Adicionalmente, analizando los perfiles ubicados en el eje Y, se tiene que para 
Y= -1 se distinguen estas zonas de baja velocidad pero ahora es posible inferir 
que la zona de baja velocidad profunda se encuentra a lo largo del Cordón 
Caulle como se muestra en la figura 41. 
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Figura 41. Superposición del modelo 2-D original sobre la malla en el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle para Y= -1km. A la derecha de la figura se encuentra la barra de colores que 
corresponde a las distintas velocidades de “onda P (km/s)”. 
 
La figura 42 viene a complementar la distribución de las principales estructuras 
que fueron sugeridas para este complejo volcánico, ya que pasan por el centro, 
a lo largo de todo el complejo. En esta figura se pueden reconocer tres zonas 
de interés las que constan de: (A) zona de baja velocidad más profunda, 
localizada entre los 4-7 km de profundidad (B) zona de baja velocidad a lo largo 
del Cordón Caulle entre 2.5-4 km de profundidad, llegando en algunas zonas 
hasta ~6 km de profundidad (C) zona de muy baja velocidad a lo largo del 
Cordón Caulle entre -1.5 hasta los 2 km de profundidad. Cabe destacar que en 
la zona (A) no se obtuvo una buena restitución y es por esto que debe ser 
tomada con cautela. 
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Figura 42. Superposición del modelo 2-D original sobre la malla en el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle para Y= 1km. (A) Zona de baja velocidad profunda (B) zona de baja velocidad a poca 
profundidad (C) Zona de muy baja velocidad somera. A la derecha de la figura se encuentra la barra 
de colores que corresponde a las distintas velocidades de “onda P (km/s)”. La línea segmentada 
limita la zona de baja velocidad (celeste) y la zona de muy baja velocidad (anaranjado), la línea roja 
sólida separa la zona de baja velocidad profunda de la somera y la línea roja punteada determina 
hasta donde llegaría la zona de baja velocidad profunda. 
 
Adicionalmente en la figura 43, se muestra un contraste de velocidades, donde 
en la parte negativa del eje X la velocidad es más baja que en la parte positiva 
del mismo eje. Este contraste de velocidades se puede distinguir para (A) Y= -3 
y (C) Y= 1; cabe destacar que en (B) Y= -1 no se distingue este contraste de 
velocidades, en tanto en (D) Y= 3 solo se ve la zona de alta velocidad en la 
parte positiva del eje X, sugiriendo un fuerte control estructural asociado a 








Figura 43. Superposición del m
odelo 2-D
 original sobre la m





) Perfil Y= -3 km
; (B
) 
Perfil Y= -1 km
; (C
) Perfil Y= 1 km
; (D
) Perfil Y= 3 km
. En la parte superior derecha de la figura (B
) se encuentra la barra de colores que 
corresponde a las velocidades de “onda P (km
/s)”.	
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Una vista en planta de las velocidades de ondas sísmicas en profundidad se ve  
en la figura 44, donde se muestran dos zonas de baja velocidad: (I) bajo la 
Caldera Cordillera Nevada, que es correlacionable con la zona (A) mostrada en 
la figura 42 y que también es apreciable en la figura 41; (II) bajo el Cordón 
Caulle, la cual corresponde a la zona (B) de la figura 42 y que también se 
muestra en la figura 41. Cabe destacar que en esta zona hay una restitución 
menor al 50% por lo que estos resultados pueden ser tomados como una 
sugerencia de la ubicación de éstas zonas de baja velocidad. Adicionalmente, 
esta vista en planta muestra el mismo contraste de velocidades de onda que 
muestra la figura 43, es por esto que se propone en líneas segmentadas 
amarillas la zona por donde podría existir un control estructural (ver figura 44). 
 
 
Figura 44. Superposición del modelo 2-D original sobre la malla en el Complejo Volcánico Puyehue-
Cordón Caulle para Z=5.5km. (I) Zona de baja velocidad asociada a la Caldera Cordillera Nevada; (II) 
Zona de baja velocidad asociada al Cordón Caulle. A la derecha de la figura se encuentra la barra 
de colores que corresponde a las distintas velocidades de “onda P (km/s)”. Las líneas rojas 
segmentadas limitan la zona de baja velocidad (celeste) y las líneas segmentadas amarillas limitan 
una zona donde podría existir una estructura. Las zonas sombreadas corresponden a áreas de baja 
restitución, y por ende, solo serán interpretadas las zonas que no posean transparencia. 
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V. DISCUSIÓN  
La presencia de una cámara magmática en profundidad y un sistema 
hidrotermal superficial ubicados bajo este complejo volcánico ha sido 
interpretada por diversos autores y con diversos métodos geofísicos, pudiendo 
dar un atisbo de su profundidad y ubicación.  
 
Bajo el Cordón Caulle se muestra una zona de baja velocidad en color 
anaranjado a poca profundidad que posee aproximadamente 3.5 km de 
espesor, que se muestra en las figuras 39 y 40, además está presente en la 
figura 42 que correspondiendo a la zona (C), estas figuras muestran que estas 
bajas velocidades están limitadas a la zona del graben y además son continuas 
a lo largo de éste, llegando incluso bajo la Caldera Cordillera Nevada. La 
ubicación de estas zonas de baja velocidad de ondas P es consistente con el 
modelo propuesto por Sepúlveda et al. (2004), pudiendo apoyar la idea de un 
sistema hidrotermal somero el cual está compuesto por un sistema “vapor-
dominado” de aproximadamente 3 km de espesor y un acuífero calentado por 
vapor sobre éste de aproximadamente 0.5 km. Tomando en cuenta la lito-
estratigrafía del CVPCC propuesta por Sepúlveda (2006), el sistema hidrotermal 
“vapor-dominado” se encontraría en rocas máficas (andesíticas a andesítico-
basálticas) que se encuentran sobre el basamento heterogéneo que presenta la 
zona bajo el Cordón Caulle. El acuífero calentado por vapor se encontraría 
sobre las rocas antes mencionadas, específicamente en rocas félsicas y 
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Bajo la Caldera Cordillera Nevada se muestra una zona de baja velocidad 
celeste que se encuentra entre los 4 y 7 km de profundidad, ésta área se puede 
apreciar en la figura 41, pero se muestra de una mejor manera en la figura 42, 
correspondiendo a la zona (A) de la imagen, en la figura 44 también se puede 
apreciar y corresponde a la zona (I). Las bajas velocidades de esta zona 
podrían estar asociadas a la presencia de un reservorio magmático principal. Si 
bien la restitución en esta área no es buena se podría tomar como una 
interpretación válida pudiendo ser respaldado por diversos estudios, tanto 
sísmicos, utilizando la evolución espacio-temporal de los sismos que mostrarían 
la migración del magma desde un reservorio profundo hasta el vent; de 
deformación, donde Jay et al. (2014) propone que las zonas de inflación 
correspondientes al período 2007-2009 se encuentran ubicadas bajo la Caldera 
Cordillera Nevada  (entre los 5-7 km de profundidad) y donde luego se produce 
subsidencia co-eruptiva, esto también es apoyado por Wendt et al. (2016) que 
determinó la existencia de una fuente de deflación bajo la caldera durante el 
primer mes de erupción; finalmente, también es apoyado por la presencia de las 
manifestaciones termales más importantes del complejo volcánico (Trahuilco) 
(Sepúlveda et al., 2004), lo que apoya esta importante fuente de calor bajo la 
caldera. 
 
Bajo el Cordón Caulle existe una zona de baja velocidad a 2.5-6 km de 
profundidad. Estas zonas se muestran en las figuras 39 y 40, las cuales 
evidencian una continuidad a lo largo del graben y además que está limitado 
por éste. En las figuras 42 y 44 se puede apreciar de mejor manera y 
corresponde a la zona (B) y (II) respectivamente. La ubicación de esta gran 
zona de baja velocidad consistiría en el lugar por donde los magmas 
transitarían desde el reservorio principal ubicado bajo la caldera hacia la 
superficie y donde podrían quedar estancados durante su migración, formando 
pequeños reservorios individuales que evolucionarían de manera diferente a lo 
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largo del tiempo y estos serían los que luego alimentarían las erupciones de 
1921-1922, 1960 y 2011-2012 (Alloway et al., 2015). Adicionalmente, es posible 
relacionar la migración de los sismos que se produjeron antes de la erupción del 
2011 con la migración de magma, desde la zona más profunda de la Caldera 
Cordillera Nevada a través del Cordón Caulle (ver figura 36), hacia zonas más 
someras (vent 2011), a través de una zona de tránsito de magmas ubicada y 
limitada bajo el graben (2.5-6 km), hasta llegar a una zona de mayor debilidad 
donde se intersectan las dos estructuras principales (Graben v/s ZFLO), que al 
parecer controlaron la erupción del 2011. Finalmente, la existencia de más de 
un reservorio bajo el Cordón Caulle es apoyado por lo planteado por Jay et al. 
(2014) quienes determinaron que existió inflación bajo el graben durante el 
2007-2009 lo que asociaron a una intrusión magmática bajo un reservorio en 
esta zona; adicionalmente, se muestra subsidencia en esta misma área en un 
período co-eruptivo (erupción del 2011) propuesto por la autora mencionada 
anteriormente y por Wendt et al. (2016), quienes plantearon que esta 
deformación puede ser asociada a la migración del magma hacia la superficie. 
La sismicidad aleatoria que muestran los mapas de relocalizaciones generados 
con los sismos post-erupción apoya la idea de subsidencia planteada por los 
autores antes mencionados, esto es debido a que producto de la deflación que 
se produce en la zona, se genera una reactivación aleatoria de las estructuras 
que allí se encuentran (ver figura 36). 
 
Adicionalmente, se plantea que antes de la erupción del 4 de Junio del 2011 se 
reactivó una falla posiblemente perteneciente a una rama de la ZFLO, con 
orientación SW y que pasaría por el Cordón Caulle, donde esta intersección 
podría ser la zona de debilidad por la cual el magma ascendió produciendo 
dicha erupción (ver figura 36). Cabe destacar que posiblemente la erupción no 
se produjo en otra zona del Cordón Caulle debido a que las estructuras que 
controlaron las erupciones históricas anteriores (1921-1922, 1960) pudieron 
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estar selladas obligando a los fluidos magmáticos a migrar bajo el graben, 
logrando intruir en la zona de mayor heterogeneidad, lugar donde se intersectan 
las dos estructuras antes mencionadas (graben y ZFLO). 
 
Esta posible estructura, además de ser esbozada por la actividad sísmica, 
puede ser inferida por los cambios abruptos de velocidades mostrados en la 
figura 43a, donde se ve una zona de baja velocidad (-3 < X < 0 km y 4 < Z < 7 
km) al lado de una zona de alta velocidad (0 < X < 4 km y 6 < Z < 10 km), esto 
podría ser interpretado como: 
 
(I) Dos diferentes litologías puestas una al lado de la otra 
producto del movimiento de una estructura. 
	
(II)  Una misma litología con diferentes propiedades físicas que se 
ven traducidas en diferentes velocidades de ondas de cuerpo. 
 
Cabe destacar que para Y= -1 no se observa este contraste de velocidades de 
ondas en profundidad, lo que puede ser debido a que este perfil se encuentra 
en el centro de la Caldera Cordillera Nevada, el Cordón Caulle y el volcán 
Puyehue lo que podría corresponder a la traza de la falla pre-volcánica (falla 
Río Iculpe) que da la orientación al complejo volcánico, y por lo tanto sería una 
zona muy heterogénea y alterada por el movimiento de fluidos, lo que podría 
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La presencia de esta estructura puede tener relación con la deformación 
planteada por Jay et al. (2014) cerca del volcán Puyehue mostrado en el 
interferograma del 8 de Mayo del 2011 – 7 de Junio del 2011 (ver figura 8), 
mostrando un lóbulo de subsidencia producido por la posible migración de 
fluidos hidrotermales alojados en ella o por el movimiento de magma y/o 
desgasificación de un posible reservorio magmático más pequeño que el 
principal (presente en la Caldera Cordillera Nevada). 
 
Cabe destacar que el comportamiento de esta estructura puede ser tanto de 
reservorio (hidrotermal o magmático) como delimitador, es decir, ésta podría 
estar separando las zonas donde se produce volcanismo de las que no. Lo 
antes mencionado se plantea debido a que en el Cordón Caulle hay volcanismo 
activo reciente (en los últimos 100 años han ocurrido tres erupciones), mientras 
que en el volcán Puyehue hay erupciones explosivas Holocenas pero las 
dataciones de las lavas más jóvenes tienen <6.4 ka (Lara et al., 2006). 
 
Finalmente, la reactivación de ésta estructura días antes de la erupción del 
2011 podría haber sido producida por la migración del magma en forma de 
dique/intrusivo planar ya que la sobre-presión que se produce en la cavidad de 
la punta del dique/intrusivo planar puede reactivar estructuras tanto cercanas 
como lejanas a éste (Rubin y Gillard, 1998), y como se sabe, el tipo de magma 
que presenta el CVPCC es muy rico en volátiles, los que pueden generar la 
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VI. CONCLUSIÓN  
El análisis de los sismos registrados pre-syn-post erupción del año 2011-2012 
sirvió para modelar el subsuelo del CVPCC y así dar una nueva visión sobre las 
estructuras presentes bajo éste. En las imágenes proporcionadas por la 
tomografía sísmica se muestra un sistema hidrotermal que se encuentra hasta 
aproximadamente los 2 km de profundidad, el cual se encontraría a lo largo del 
complejo volcánico, más específicamente bajo la Caldera Cordillera Nevada y el 
Cordón Caulle. A pesar de la baja restitución lograda con los datos utilizados, 
se puede decir que de igual forma apoya el planteamiento de Sepúlveda et al. 
(2004), donde plantean la existencia de un sistema hidrotermal “vapor-
dominado” que tiene un espesor de 3 km (Sepúlveda, 2006). 
 
Adicionalmente, se puede ver lo que posiblemente sería el reservorio 
magmático principal bajo la Caldera Cordillera Nevada a una profundidad de 4-7 
km y una zona por la cual los magmas transitarían durante su ascenso por el 
Cordón Caulle a una profundidad entre 2.5-6 km. 
 
Como existe poca restitución bajo la Caldera Cordillera Nevada, por éste 
método no es posible corroborar la existencia y ubicación de éste reservorio 
magmático profundo. Sin embargo el modelo tridimensional muestra una 
ubicación y profundidad de esta posible cámara magmática la cual coincide con 
lo planteado por Jay et al. (2014) donde el modelamiento de deformación pre-
eruptivo determinó que bajo la caldera hubo una inflación que se produjo entre 
los 5-7 km de profundidad, por lo que esto debió ocurrir bajo este posible 
reservorio magmático; además la deflación co-eruptiva planteada por estos 
mismos autores y por Wendt et al. (2016) también fue en esta misma área, por 
lo que podría haber sido producida por la migración del magma de este 
reservorio profundo hacia la superficie. 
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En esta zona de movilización de magmas que se encuentra a lo largo del 
Cordón Caulle es posible que éstos queden estancados y se formen reservorios 
menores, por esto es posible que bajo éstos ocurriera la intrusión magmática 
planteada por Fournier et al. (2010) y Jay et al. (2014) que generó la inflación 
bajo el Cordón Caulle.  
 
Tomando en cuenta la distribución espacio-temporal de los sismos pre-
eruptivos (hasta el 4 de junio de 2011) se puede ver que hubo una migración de 
la sismicidad desde la Caldera Cordillera Nevada hacia el Cordón Caulle, como 
también fue descrito por Wendt et al. (2016). Esto podría mostrar una migración 
del magma desde un reservorio profundo hacia una zona de debilidad, 
concentrándose especialmente bajo el Cordón Caulle y movilizándose a través 
del muro norte del mismo hasta encontrarse con la intersección del graben y 
una rama de la ZFLO reactivada días antes de la erupción.  
 
La forma de migración del magma apoya lo planteado por Castro et al. (2013) 
quienes muestran una migración tipo dique desde la Caldera Cordillera Nevada 
hasta el vent, además si el avance del magma tipo dique/intrusivo planar es 
como lo plantea Rubin y Gillard (1998), esto podría explicar la reactivación de 
una rama de la ZFLO días antes de la erupción (reactivación de una falla 
preexistente lejana a la cavidad que se encuentra en la punta del dique/intrusivo 
planar; esto debido a la sobre-presión de los gases exsueltos que se pueden 
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Cabe destacar que el comportamiento de la estructura puede ser tanto de 
reservorio como limitador, separando al complejo volcánico en dos zonas, una 
en la que ha habido actividad en los últimos 100 años (Cordón Caulle) y otra en 
la que ha habido actividad Holocena pero no reciente (volcán Puyehue). 
Adicionalmente, estas observaciones son consistentes con las imágenes InSAR 
interpretadas como deflación co-eruptiva bajo la Caldera Cordillera Nevada y 
cerca del volcán Puyehue; y el alzamiento en la parte norte del Cordón Caulle lo 
que podría producirse por la migración del magma hacia el vent (Jay et al., 
2014).  
 
Finalmente se realizó un modelo conceptual que muestra un reservorio 
profundo bajo la Caldera Cordillera Nevada, una zona de tránsito de magmas 
que se extiende bajo el Cordón Caulle y una zona hidrotermal somera, además 
de una rama de la ZFLO que se intersecta con el muro norte del graben que 
compone el Cordón Caulle (esta intersección correspondería a la zona de 
debilidad por donde ascendería el magma a la superficie), en esta zona se 
encuentra el vent que se formó durante la erupción del 4 de Junio del 2011 (ver 
figura 45). 
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Figura 45. Modelo conceptual de las estructuras principales presentes bajo el complejo volcánico 
Puyehue-Cordón Caulle. En la figura se muestran un reservorio magmático principal bajo la 
Caldera Cordillera Nevada, una zona de tránsito de magmas bajo el Cordón Caulle, un sistema 
hidrotermal somero y una rama de la Zona de Falla Liquiñe Ofqui, la que se intersecta con el muro 
norte del graben donde se produciría la erupción del 4 de Junio del 2011. Adicionalmente se 
encuentra la ubicación de las erupciones historicas y sus posibles conductos alimentadores. 
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VII. TÉRMINOS ABREVIADOS 
 
CVPCC: Complejo Volcánico Puyehue-Cordón Caulle. 
InSAR: radar interferométrico de apertura sintética; o en ingles Interferometric Synthetic 
Aperture Radar. 
OVDAS: Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur. 
ZFLO: Zona de Falla Liquiñe Ofqui. 
GMWL: Línea Global de Agua Meteórica o en inglés de Global Meteoric Water Line. 
VT: Volcano-Tectónico (tipo de sismo volcánico). 
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ANEXO I 
 
I.1 Parámetros de entrada y salida del software VELEST 
 
Tabla 2. Modelo de velocidades unidimensional resultante después del proceso de 








-2.0 4.8 2.7 
0.5 4.9 2.81 
1.5 5.05 2.84 
2.5 5.1 2.87 
3.5 5.15 2.92 
4.5 6.05 3.4 
5.5 6.38 3.62 
6.5 6.46 3.63 
7.5 6.47 3.63 




Tabla 3. Parámetros de entrada para el software VELEST. 
 
Latitud Longitud zshift neqs isingle dmax itopo zmin nsp nmod itmax 
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I.2 Parámetros de entrada y salida del software HypoDD 














100 5 30 5 1 20 
 
 
Tabla 5. Parámetros para la selección del tipo de datos ingresados para correr el software HypoDD. 
 
IDAT IPHA DIST [km] ISOLV 




Tabla 6. Parámetros de selección de datos a relocalizar ingresados para correr el sofware HypoDD. 
Éstos corresponden a los parámetros ocupados con respecto al catálogo.  
 
NITER WTCTP WTCTS WRCT WDCT DAMP 
2 0.5 0.25 -9 -9 95 
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Tabla 7. Modelo de velocidades unidimensional ingresado en el software HypoDD. Esta tabla 
muestra los valores de Vp con su profundidad correspondiente.     
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I.3 Parámetros de entrada y salida del software TomoDD 
 
Tabla 9. Parámetros para la selección del tipo de datos ingresados para correr el software TomoDD. 
 
IDAT IPHA DIST [km] ISOLV 
Catálogo P, S 35 LSQR 
 


















NSET Weight1 Weight2 Weight3 Air_depth 
4 6 5 6 -2.0 
Lat_Origin Lon_Origin Z_Origin rota 
-40.5252 -72.1755 -1.5 40 
NITER WTCTP WTCTS WRCT WDCT WTCD DAMP 
2 0.1 0.08 10 -9 10 70 
2 0.1 0.08 8 -9 10 80 
2 0.5 0.25 8 -9 0.2 90 
3 1.0 0.5 6 -9 0.2 100 
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X [km] -9 -7 -5 -3 -1 1 3 5 7 
Y [km] -9 -7 -5 -3 -1 1 3 5 7 
Z [km] -2.5 -0.5 1.5 3.5 5.5 7.5 11.5   
Vp[km/s] 4.70 4.95 5.00 6.00 6.10 6.40 6.50   
